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RÉSUMÉ 
L'évolution tectonique de la Province de Grenville est encore mal comprise et controversée, 
notamment en ce qui concerne les modèles tectoniques s'appliquant à l'enfouissement et à 
l'exhumation de la Ceinture parautochtone lors de la deuxième phase de l’Orogenèse Grenvillienne 
au Protérozoïque appelée Rigolet. Ainsi, un modèle de prisme orogénique, basé sur une 
compilation de données provenant de l'ensemble de la Province de Grenville, a été proposé pour 
l'enfouissement de cette ceinture. Il trouve son support principal dans une étude structurale et 
métamorphique détaillée, conduite dans la Province de Grenville orientale. Par contraste, un 
modèle d'extrusion de nappes ductiles, basé sur les similarités géométriques entre les structures 
crustales observées et les prédictions de modélisations numériques, a également été proposé. Il est 
cependant admis que l'exhumation de cette ceinture s'est effectuée par effondrement gravitaire au 
stade de déclin orogénique, bien que ce modèle ne soit basé que sur les âges de refroidissement et 
l’interprétation de coupes sismiques. 
Trois phases de déformation ont été identifiées dans la Ceinture parautochtone de la Province de 
Grenville centrale au sud du réservoir Manicouagan. Les structures Dp1 (l’indice « p » pour 
parautochtone), transverses à l'orogène, indiquent un mouvement dextre-inverse du toit vers le NO, 
alors que les structures Dp2, parallèles à l'orogène, indiquent un mouvement senestre-inverse du 
toit vers le NNE. Les structures Dp3 localisées correspondent à un mouvement dextre-normal du 
toit vers le SSO. La datation U-Pb des déformations Dp1 et Dp2 par ablation laser (LA-ICP-MS) 
et par abrasion chimique par dilution isotopique (CA-ID-TIMS), a été effectuée sur les 
surcroissances internes et externes des grains de zircon d'un leucosome syn-D2. Les surcroissances 
internes, donnent un âge 206Pb/207Pb de 1008 ±18 Ma (LA-ICP-MS) et un âge concordia de 1002 
±2 Ma (CA-ID-TIMS), alors que les surcroissances externes donnent un âge 206Pb/207Pb de 995 
±21 Ma (LA-ICP-MS) et un âge concordia de 986 ±4 Ma (CA-ID-TIMS). Une pegmatite tardi-
Dp2 donne un âge 206Pb/207Pb sur zircon de 961 ±22 Ma (LA-ICP-MS). Puisque les surcroissances 
internes possèdent les caractéristiques chimiques de zircon ayant cru à haute pression et que la 
croissance de zircon se produit normalement à des conditions d’anatexie, l'âge de Dp1 et du 
rubanement migmatitique qui la définit et qui est interconnecté avec le leucosome échantillonné 
est estimée à ~1002 Ma. L'âge de Dp2 est compris entre 986 et 961 d'après les âges interprétés de 
cristallisation, respectivement, du leucosome syn-Dp2 et de la pegmatite tardi-Dp2. Enfin les grains 
de zircon d'un leucosome syn-Dp3 donnent un âge concordia de 993 ±3 Ma (CA-ID-TIMS). 
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Deux phases de déformation ont été identifiées dans la Ceinture allochtone du même secteur. La 
principale, Da1 (l’indice « a » pour allochtone), a un mouvement inverse du toit vers le NNO et est 
associée au métamorphisme au faciès granulite de la première phase de l’Orogenèse grenvillien 
(l’Ottawan) entre 1080 et 1030 Ma, alors que la déformation Da2, correspondant à la nouvellement 
définie zone de cisaillement Thachic (ZCT), a un mouvement du toit normal vers le SE à oblique-
normal vers le NE. L’âge de Da2 est fourni par l’un des nombreux dykes de pegmatite tardi-Da2 
associée à la ZCT qui donne un âge 206Pb/238U sur zircon de 986 ±1 Ma (CA-ID-TIMS). Ainsi, le 
cisaillement normal de la ZCT, dans la Ceinture allochtone à un niveau structural supérieur, est 
synchrone au cisaillement inverse Dp2, dans la Ceinture parautochtone à un niveau structural 
inférieur. Nous avons aussi identifié une zone de déformation de type coaxiale entre les deux. Ces 
caractéristiques sont diagnostiques d'une forme de fluage chenalisé tardi-Rigolet plutôt que d'un 
prisme orogénique. 
L'analyse des levés magnétiques et gravimétrique régionaux révèle la présence de deux rampes 
latérales et deux rampes frontales dans le socle qui ont contrôlé la structuration de l'orogenèse 
grenvillien. En effet, l'extrusion ductile de deux nappes allochtones, la Zone Imbriquée de 
Manicouagan et le Domaine de Shabogamo, se serait effectuée au toit des deux rampes latérales, 
alors que l'avancée vers l'avant-pays de ces nappes aurait été stoppée par la rampe frontale localisée 
au nord du réservoir Manicouagan. L'injection de ces nappes dans les niveaux structuraux 
supérieurs à la fin de l'Ottawan aurait généré une compression latérale dans l'encaissant à l'origine 
de la déformation transverse Dp1 de la Ceinture parautochtone. Au sud du réservoir, la présence 
d'une rampe frontale combinée à celle du pluton anorthositique de Tétépisca compétent et rigide 
aurait contrôlé le fluage chenalisé tardi-Rigolet, et serait à l'origine de la géométrie en antiforme 
de la TSZ au toit du chenal et du cisaillement oblique-inverse de la déformation Dp2 à la base du 
chenal. Ainsi, le modèle tectonique innovateur de la Ceinture parautochtone de la Province de 
Grenville centrale présenté dans cette thèse de doctorat suggère l'extrusion de nappes ductiles et du 
fluage chenalisé pour les terrains au SE d’une rampe frontale localisée au nord du réservoir 
Manicouagan. Puisqu’au nord de cette rampe, les structures sont typiques d’un prisme orogénique, 
il semblerait que l’évolution tardive de l’orogenèse grenvillienne ait impliqué différents processus 
à différentes périodes et différents endroits de l’orogène, tel que récemment documenté dans 
l’Himalaya. 
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ABSTRACT 
The tectonic evolution of the Grenville Province is poorly understood and highly debated, notably 
concerning the burial and exhumation of the Parautochthonous Belt during the second phase of the 
Proterozoic Grenvillian Orogeny: the Rigolet. Based on an orogen-wide data compilation and 
finding its main support in a field-based study conducted in the eastern part of the province, an 
orogenic wedge model was proposed for the burial of the Parautochthonous Belt. Mainly based on 
similarities between observed and modeled crustal geometries, a model of hot-nappes, ductile 
extrusion has also been proposed. Nevertheless, based mainly on cooling ages and the 
interpretation of seismic transect, the exhumation of HP rocks of this belt is generally thought to 
have occurred by gravitational collapse at the end of the orogenic cycle. 
We identified three phases of deformation in the Parautochthonous Belt of the central Grenville 
Province south of the Manicouagan reservoir. The orogen-transverse Dp1 structures (“p” for 
parautochthonous) have a top-to-the-NW dextral-reverse kinematics, whereas the orogen-parallel 
Dp2 structures have a top-to-the-NNE sinistral-reverse kinematics. Local Dp3 structures have a 
down-to-the-SSW, dextral-normal kinematics. The age of Dp1 and Dp2 were constrained by laser 
ablation (LA-ICP-MS) and by chemical abrasion isotopic dilution (CA-ID-TIMS) on zircon 
overgrowth from a syn-Dp2 leucosome. Internal overgrowth yielded a 206Pb/207Pb age of 1008 ±18 
Ma (LA-ICP-MS) and a concordia age of 1002 ±2 Ma (CA-ID-TIMS), whereas the external 
overgrowth yielded a 206Pb/207Pb age of 995 ±21 Ma (LA-ICP-MS) and a concordia age of 986 ±4 
Ma (CA-ID-TIMS). A late-Dp2 pegmatite yielded a 206Pb/207Pb zircon age of 961 ±22 Ma (LA-
ICP-MS). Inasmuch as the internal overgrowth have chemical characteristics typical of HP zircon 
and that zircon growth generally occurs at anatectic conditions, the age of Dp1, and of the 
migmatitic banding which defines it and is interconnected with the leucosome-sample, is estimated 
at ~1002 Ma. The age of Dp2 is bracketed between 986 and 961 Ma according to the interpreted 
crystallisation ages of the syn-Dp2 leucosome and the late-Dp2 pegmatite, respectively. Finally, 
zircon grains from a syn-Dp3 leucosome yielded a concordia age 993 ±3 Ma (CA-ID-TIMS). 
We identified two phases of deformation in the Allochthonous Belt of the same area. Da1 (“a” for 
allochthonous) has a top-to-the-NNO, reverse kinematics associated with granulite facies 
metamorphism that occurred during the first phase of the Grenvillian Orogeny (called Ottawan) 
1080-1030 Ma, whereas Da2 has a down-to-the SE to down-to-the-NE normal kinematics 
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associated with the newly defined Thachic shear zone. The age of Da2 is constrained by one of the 
abundant late-Da2 pegmatite dykes characteristic of the ZCT that yielded an age of 986 ±1 Ma 
(CA-ID-TIMS). Hence, normal shearing at upper structural levels within the Allochthonous Belt 
was synchronous with reverse shearing at lower structural levels within the Parautochthonous Belt. 
We further identified a zone of coaxial strain in between. These are diagnostic characteristics of 
late-Rigolet phase of channel flow, rather than of an orogenic wedge.  
Our analysis of regional magnetic and gravimetric surveys revealed the presence of two lateral and 
two frontal lateral ramps that exerted a significant control on the grenvillian tectonics. Indeed, the 
ductile extrusion of two allochthonous nappes, the Manicouagan Imbricate Zone and the 
Shabogamo Domain would have taken place in the hanging wall of the two lateral ramps, but their 
foreland-ward migration would have been stopped by the main frontal ramp localized north of the 
Manicouagan reservoir. The injection of these nappes into upper structural levels at the end of the 
Ottawa would have induced a lateral compression and generated the transverse Dp1 deformation 
observed in the Parautochthonous Belt. South of the reservoir, the combined effect of a frontal 
ramp and of the rigid Tétépisca anorthositic pluton would have controlled the geometry of the 
flowing late-Rigolet channel and resulted in the antiformal geometry of the TSZ at its roof and of 
the oblique Dp2 at its base.  
Consequently, the novel tectonic model of the Parautochthonous Belt of the central Grenville 
Province presented in this doctoral thesis suggest phases of late-Grenvillian extrusion of ductile 
nappes and of channel flow for terrains localized between the core zone of the orogen and the 
frontal ramp north of the Manicouagan reservoir. Inasmuch as structures foreland-ward of this ramp 
are typical of an orogenic wedge, it appears that the late-Grenvillian tectonic evolution involved 
different processes at different times and places with the orogen, as recently documented in the 
Himalaya. 
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CHAPITRE 1 INTRODUCTION 
La compréhension des processus affectant la croûte lors d'une orogénèse de collision continent-
continent est en constante évolution. Dans les années 80, l'accommodation de la convergence dans 
les orogènes était considérée comme étant régie par le concept de prisme orogénique à l'équilibre. 
Ce processus consiste en un empilement de terrains par chevauchements et plissements qui, s'il 
devient conséquent et qu'alors l'angle formé par la topographie devient trop élevé, provoque un 
effondrement d'une partie de ce prisme (Fig.1.1A; Platt, 1986). Ce modèle de prisme orogénique 
n'expliquait pas toutes les observations constatées dans l'un des orogènes chauds et de longue durée 
le plus étudié, à savoir l'Himalaya. Cette chaîne de montagne est effectivement caractérisée par un 
panneau, le Greater Himalayan Sequence (GHS), ayant à la base une zone de cisaillement inverse, 
la Main Central Thrust (MCT), au toit une zone de cisaillement normale, la South Tibet Detachment 
(STD), et au cœur des isogrades métamorphiques en partie inverses, formant un antiforme isoclinal 
couché (Heim et Gansser, 1939; Jessup et al., 2006). Les deux zones de cisaillement sont 
synchrones, mais elles sont également parallèles entre-elles et parallèles au plan axial de cet 
antiforme (Grujic et al., 1996; Godin et al., 2006). Le concept de prisme orogénique ne pouvait 
expliquer l'exhumation syn-orogénique d'un panneau de haut-grade métamorphique par l'action de 
deux zones de cisaillement synchrones, à mouvement opposé et parallèles (Grujic et al., 1996; 
Vannay et Grasemann, 2001). Plusieurs modèles variés ont été proposés (Le Fort, 1975; England 
et Molnar, 1993; Searle et al., 1999; Vannay et Grasemann, 2001), mais aucun n'est parvenu à 
intégrer toutes les données de façon cohérente, et notamment à justifier la géométrie des isogrades 
métamorphiques et sa genèse simultanée à l'exhumation du panneau. Dans la volonté de résoudre 
ce problème, ces quinze dernières années ont vu l'émergence d'un nouveau modèle tectonique, celui 
de fluage chenalisé (channel-flow) initialement proposé par Grujic et al. (1996) et Royden (1996). 
Ce deuxième modèle implique le flux de matériel ductile de la croûte inférieure et moyenne qui 
complexifie la géométrie de l'orogène puisque que les forces tectoniques ne sont plus les seules à 
l'œuvre, et que le principe de fluage chenalisé de la mécanique des fluides s'applique (Fig. 1.1B; 
Vanderhaeghe et al., 1999; Beaumont et al., 2001; Grujic, 2006). 
Une fois que le processus de fluage chenalisé a été conceptualisé, il a été considéré que ce modèle 
et celui de prisme orogénique étaient mutuellement exclusifs (Beaumont et al., 2001; Kohn, 2008). 
L'incompatibilité supposée de ces deux processus est alors devenue l'origine des vifs débats dans 
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les études portant sur l'Himalaya (ex. Searle et al., 2007 vs Kohn, 2008) et sur la Cordillère 
canadienne (ex. Gervais et Brown, 2011 vs Simony et Carr, 2011), attendu que le fluage chenalisé, 
à lui seul, ne peut également expliquer toutes les observations de terrain. Ce problème a finalement 
trouvé une solution basée sur les concepts proposés il y a 30 ans par Price (1972) appliqués aux 
études himalayennes impliquant la superposition des processus de prisme orogénique et de fluage 
chenalisé dans le temps et l'espace (Fig. 1.1A-B; Larson et al., 2010, 2013; Larson et Cottle, 2014; 
Cottle et al., 2015). 
La compréhension des processus affectant la croûte d'un orogène de collision continent-continent 
lors de la cessation de la convergence est également en constante évolution. Auparavant, il était 
considéré qu'une fois le relâchement des forces de compression par arrêt de la convergence, 
l'orogène serait contrôlé de part en part par la gravité seule. Par compensation isostatique, un 
effondrement de l'orogène se serait alors développé, causant l'apparition de nombreuses failles 
normales (Dewey, 1988). Ensuite, il a été démontré que cet effondrement gravitaire pouvait aussi 
générer des dômes à cœur métamorphique (metamorphic core complex), processus qui complexifie 
la géométrie de l'orogène (Fig. 1.1C; Dewey, 1988; Liu et al., 2000; Rey et al., 2001; Jamieson et 
Beaumont, 2013). En outre, si lors du déclin orogénique, l'avant-pays d'un orogène bivergent 
(transport parallèle à l'orogène considéré comme négligeable) était connu pour être sujet à des 
forces de compression générées par l'effondrement gravitaire (Dewey, 1988), la mise en place d'un 
prisme orogénique associé à l'effondrement n'a été envisagée que dernièrement (Fig. 1.1C; 
Jamieson et Beaumont, 2013). Il était aussi supposé que le fluage chenalisé était synonyme de 
convergence, mais récemment l'élaboration de nouveaux modèles numériques a démontré la 
possibilité du développement d'un fluage chenalisé ou d'un prisme orogénique dans un orogène en 
déclin (Rey et al., 2001; Tirel et al., 2009; Jamieson et al., 2010). Finalement, il était aussi estimé 
que l'effondrement gravitaire était unique à la divergence, mais les modèles numériques récents, 
révèlent que lors de la convergence, ce processus peut également se produire dans la croûte 
supérieure sus-jacente à un fluage chenalisé (Fig. 1.1B; Vanderhaeghe, 2009; Jamieson et 
Beaumont, 2013). Les études récentes ont donc révélées la possibilité d'une superposition, dans le 
temps et l'espace, des processus de prisme orogénique, de fluage chenalisé et d'effondrement 
gravitaire, et ce aussi bien dans un orogène en convergence que dans un orogène en divergence. 
Le consensus tiré de ces nouvelles découvertes, et décrit dans Jamieson et Beaumont (2013; Fig. 
1.1), est que l'évolution tectonique d'une chaîne de montagne commence, avec le début de la 
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convergence, par le stade d'orogène petit et froid défini par le développement d'un prisme 
orogénique (ex. actuel, les Pyrénées; Beaumont et al., 2010). Puis, si les conditions requises sont 
remplies et que la convergence se prolonge, cette évolution se poursuit par un stade d'orogène long 
et chaud (ex. actuel, l'Himalaya; Beaumont et al., 2010), caractérisé par 1) du fluage chenalisé au 
cœur de l'orogène, possiblement associé à de l'effondrement gravitaire, et 2) un prisme orogénique 
aux extrémités de la chaîne. Enfin, les orogènes petits et froids ou longs et chauds atteignent, avec 
l'arrêt de la convergence, un stade de déclin orogénique (ex. actuel, les Alpes occidentales; Le 
Pichon et al., 2010) caractérisé par un effondrement gravitaire de grande ampleur, et si les 
conditions sont requises, la poursuite du fluage chenalisé et du prisme orogénique. 
La Province de Grenville était un orogène de collision mésoprotérozoïque, considéré depuis peu 
comme un ancien orogène long et chaud (Jamieson et al., 2007; Rivers, 2008; Jamieson et al., 2010; 
Rivers et al., 2012), ouvrant ainsi de nouvelles perspectives à sa compréhension. En outre, il a aussi 
été reconnu récemment qu'au lieu d'exposer un niveau crustal profond relativement constant, cette 
province a subi une évolution tectonique telle que des segments de croûte inférieure, moyenne et 
supérieure se juxtaposent (Rivers, 2008). Cette ancienne chaîne de montagne est donc une 
candidate parfaite à l'étude des processus se déroulant dans la croûte profonde lors d'une orogénèse. 
Cette province de Grenville est issue de la collision de terranes péri-cratoniques variés composant 
la Ceinture allochtone avec le craton nord-américain et sa couverture méta-sédimentaire qui, une 
fois déformés ou métamorphisés, constituent la Ceinture parautochtone (Rivers et al., 1989). Cet 
ancien orogène partiellement cartographié, a fait l'objet de modélisations numériques visant à 
affirmer ou réfuter si les conditions pour un fluage chenalisé sont remplies, et si celui-ci répond 
aux éléments structuraux, métamorphiques et géochronologiques connus (Jamieson et al., 2007, 
2010; Jamieson et Beaumont, 2011). Bien que les résultats soient compatibles avec la géométrie 
générale de certains transects géologiques de cette province, tester les modèles numériques 
nécessite de plus amples études de terrain qui préciseraient l'architecture crustale et l'évolution 
pression-température-temps-déformation (P-T-t-D) d'un transect donné. Dans la Province de 
Grenville centrale, le SO du réservoir Manicouagan, est une région idéale de par ses conditions 
d'affleurement, pour réaliser l'acquisition de nouvelles données et entreprendre une étude moderne, 
intégrant les volets structuraux, métamorphiques, géochronologiques et géophysiques. Par cette 
étude, ce doctorat vise à 1) identifier, lors de l'orogénèse grenvillienne, les mécanismes à l'œuvre 
dans la Ceinture parautochtone, à 2) décrire la géométrie de ce/ces modèle(s) tectonique(s) et 
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l'origine de cette structuration pour 3) proposer une évolution tectonique compatible aux données 
récoltées. 
1.1 Fonctionnement et caractéristiques des modèles tectoniques  
Les caractéristiques des modèles tectoniques de prisme orogénique, fluage chenalisé et 
effondrement gravitaire proviennent de modèles bivergents, ayant donc deux directions de 
transport, l'une verticale et l'autre transverse à l'orogène, car le transport parallèle à l'orogène est 
considéré comme nul. Pour cette raison la suite de cette section ne mentionne pas qu'il s'agit de 
modèles bivergents, mais en cas de précision ponctuelle portant sur les conséquences d'un transport 
latéral non nul, les termes "modèle trivergent" et "forces latérales compressives/extensives" seront 
énoncés. Enfin, les caractéristiques diagnostiques de chaque modèle, extraites d'une compilation 
de la littérature (Gervais et Brown, 2011), sont présentées dans le tableau 1.1. 
1.1.1 Prisme orogénique 
1.1.1.1 Fonctionnement 
Le modèle de prisme orogénique décrit par Platt (1986) se forme en conséquence de forces 
compressives, par une accrétion latérale et basale formant des nappes chevauchantes plissées (Fig. 
1.1A). Puisque les accrétions s'effectuent des deux côtés de l'orogène, soit au front et à l'arrière, le 
nom pro-prisme a été attribué au prisme du continent subducté, tandis que le nom rétro-prisme 
désigne le prisme de l'autre continent (Jamieson et Beaumont, 2013). Au toit de ce modèle 
tectonique, l'accrétion latérale occasionne par le chevauchement d'une nouvelle nappe, le transport 
vers l'avant-pays des nappes antérieures sus-jacentes. Les nappes chevauchantes plissées sont donc 
plus jeunes vers l'avant-pays et vers la base de la croûte. Au contraire, à la base du prisme, 
l'accrétion basale génère l'empilement d'une nouvelle nappe profonde sur les précédentes par son 
chevauchement vers l'avant-pays. Ce processus, nommé sous-charriage, crée des nappes plus 
jeunes vers le cœur de la chaîne et vers le toit de la croûte. Selon les conditions rhéologiques et le 
taux de convergence, le prisme ainsi créé maintient un angle critique qui contrôle l'évolution de 
l'orogène. Le prisme s'épaissit jusqu'à dépasser cet angle qui doit alors diminuer par élargissement 
latéral avec migration des failles de chevauchement vers l'avant-pays, extension de sa partie 
sommitale ou redistribution de matériel vers l'avant-pays par érosion du cœur épaissi (Fig. 1.1A). 
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Au contraire, dans un modèle trivergent à forces latérales extensives, les failles normales sont 
parallèles à la convergence, avec un transport de matériel supra-crustal latéral vers les extrémités 
de l'orogène (Ratschbacher et al., 1989, 1991). 
 
 
Figure 1.1 : A) Modèle de prisme orogénique au stade d'orogène petit et froid (inspiré de Platt, 
1986 et Jamieson et Beaumont, 2013). B) Modèle de divers types d'extrusion ductile, dont le fluage 
chenalisé dans un orogène long et chaud (inspiré de Jamieson et Beaumont, 2011, 2013; Larson et 
Cottle, 2014). C) Modèle d'effondrement gravitaire au stade de déclin de l'orogène (inspiré de Rey 
et al., 2001; Tirel et al., 2009). 
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1.1.1.2 Critères diagnostiques 
Les critères diagnostiques du prisme concernant la distribution spatiale des contraintes finies, sont 
donc (Platt, 1986): 1) une déformation, créée par les forces de compression, ayant majoritairement 
un mouvement inverse du toit vers l'avant-pays avec des chevauchements parallèles à l'orogène 
(tableau 1.1; Ratschbacher et al., 1991), 2) une déformation normale post-déformation inverse et 
post-métamorphisme avec soit des fabriques planaires parallèles à l'orogène et des linéations 
perpendiculaire à celui-ci, soit l'inverse. Finalement, la déformation inverse est diachrone, car son 
âge est plus jeune vers l'avant-pays (Platt, 1986), mais elle peut également être, aux extrémités de 
la chaîne, simultanée à la déformation normale se déroulant au cœur de l'orogène. 
 
Tableau 1.1 : Critères diagnostiques des modèles de prisme orogénique, de fluage chenalisé et 
d'effondrement gravitaire (modifié de Gervais et Brown, 2011). 
 Prisme orogénique Fluage chenalisé Effondrement 
gravitaire 
Distribution spatiale 
des patrons de 
contrainte finie 
Cisaillements inverses  
 
Déformation coaxiale 
fortement pentée. 
Cisaillements synchrones normal 
et inverse respectivement au toit 
et à la base du chenal.  
 
Déformation coaxiale au cœur du 
chenal, parallèle au toit et à la 
base du chenal 
Déformation coaxiale 
subhorizontale. 
 
Zones de cisaillement 
à vergence externe aux 
bordures des dômes. 
Gradient 
métamorphique 
Graduel dans le toit et 
prononcé dans le mur de la 
zone à retro-
chevauchement. 
Prononcé dans le mur du chenal 
orogénique. 
 
Graduel à prononcé dans le toit 
du chenal. 
Prononcé au contact 
entre les niveaux 
structuraux inférieurs 
et supérieurs. 
Distribution spatiale 
des âges de 
refroidissement 
Gradient important dans 
tous les 
thermochronomètres : plus 
jeune dans les niveaux 
structuraux plus profonds. 
 
Géométrie variable. 
Gradient latéral : plus jeune vers 
la racine du chenal. 
 
Refroidissement uniforme pour 
n'importe laquelle des sections 
longitudinales du chenal. 
Dépendant du modèle. 
Distribution spatiale 
des chemins P-T-t 
Exhumation des niveaux 
structuraux supérieurs 
synchrone à 
l'enfouissement des 
niveaux structuraux 
inférieurs. 
Exhumation dans tout le chenal 
généralement synchrone à 
l'enfouissement des roches dans 
son mur. 
 
Durée prolongée dans la croûte 
moyenne. 
Chemins d'exhumation 
uniquement, à des 
périodes variables. 
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1.1.2 Fluage chenalisé et extrusion d'une nappe ductile 
1.1.2.1 Fonctionnement du fluage chenalisé et de l'extrusion d'une nappe ductile 
1.1.2.1.1 Fluage chenalisé 
Suite à l'accrétion dans le prisme orogénique, l'épaississement de la chaîne de montagne peut être 
suffisant pour que, dans la croûte inférieure et/ou moyenne, les conditions métamorphiques de 
pression et température atteignent un seuil critique (Vanderhaeghe et al., 1999; Beaumont et al., 
2001; Grujic, 2006). De par sa rhéologie et une fois le seuil critique atteint, une portion de cette 
croûte inférieure et/ou moyenne devient peu visqueuse. Bien que la fusion partielle ne soit pas 
nécessaire au fluage chenalisé, ce phénomène est accentué par l'augmentation du pourcentage de 
fusion partielle, le seuil critique étant considéré à 7% de liquide anatectique, alors qu'il coïncide 
avec la réaction de déshydratation-fusion de la muscovite et l'isotherme de ~700°C (Jamieson et 
Beaumont, 2013). Sous l'effet d'un gradient de pression lithostatique, causé par une diminution de 
l'épaisseur de la croûte du cœur de la chaîne vers l'avant-pays, et sous l'influence d'une viscosité 
faible, le matériel non résistant migrera vers l'avant-pays par un processus de fluage chenalisé, 
formant ainsi un chenal (Fig. 1.1B; Vanderhaeghe et al., 1999; Beaumont et al., 2001; Grujic, 2006; 
Jamieson et Beaumont, 2013). Auparavant, il était considéré que la migration et l'exhumation d'une 
partie du matériel peu visqueux, ne pouvait s'effectuer qu'en présence d'un taux d'érosion élevé du 
relief (Beaumont et al., 2001). Récemment, il a été démontré que cette érosion n'était pas 
obligatoire puisque le fluage chenalisé peut s'effectuer sur un plan incliné, tel un socle sous-charrié, 
ou encore l'exhumation du matériel peut être induite par des variations de densité dans la croûte 
supérieure (Larson et al., 2010, 2013; Larson et Cottle, 2014; Gervais et Ranalli, 2017). Lorsque le 
chenal atteint l'avant-pays, à son front, le matériel peu visqueux est exhumé, refroidit, devient 
résistant, et il peut alors être repris dans le prisme orogénique (Fig. 1.1B; Larson et al., 2013; Larson 
et Cottle, 2014; Cottle et al., 2015). Finalement, la migration du matériel peu visqueux vers l'avant-
pays entraîne la formation, au cœur de l'orogène, d'un plateau sus-jacent au chenal. Dès lors que ce 
plateau rigide "flotte" sur un matériel non-résistant et n'enregistre plus les forces de compression, 
la convergence ne s'exprime plus que dans la croûte inférieure, par un processus de sous-charriage. 
En cas d'alimentation insuffisante du fluage chenalisé par du nouveau matériel provenant du sous-
charriage, le plateau est sujet à l'effondrement gravitaire (Fig. 1.1B; Cottle et al., 2015). 
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1.1.2.1.2 Extrusion de nappe ductile 
Dans cette étude, l'extrusion ductile (ou extrusion de nappe ductile) réfère à l'exhumation d'une 
nappe provenant de la croûte inférieure et ayant un matériel non résistant, par sous-charriage sur 
un piston rigide. La présence d'un segment de croûte inférieure résistant, force l'expulsion de la 
nappe par l'action des forces de compression (Fig. 1.1B; Jamieson et Beaumont, 2013), ce 
processus est donc majoritairement mécanique au contraire du processus de fluage chenalisé. La 
nappe est alors expulsée dans la croûte moyenne, et le matériel non résistant migre vers l'avant-
pays par un flux peu incliné. En présence d'un matériel peu visqueux et d'un fluage chenalisé dans 
la croûte moyenne, cette nappe est intégrée au chenal (Fig. 1.1B). Certaines études ont également 
proposées une extrusion de nappe ductile de la croûte inférieure se développant préférentiellement 
au-dessus d'une rampe latérale à l'orogène (Fig. 1.2; Hynes, 2002). L'extrusion d'une nappe ductile 
peut également générer la mise en place d'un plateau, qui fera l'objet d'un effondrement gravitaire, 
si les forces tectoniques et/ou l'apport de nouveau matériel peu résistant ne compensent pas la 
migration vers l'avant-pays, du matériel contenu dans la nappe (Jamieson et al., 2010; Jamieson et 
Beaumont, 2011). 
 
 
Figure 1.2 : Schéma montrant que l'exhumation d'une nappe ductile se fait préférentiellement le 
long d'une rampe latérale (inspiré de Hynes, 2002). 
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1.1.2.2 Types de flux dans le fluage chenalisé et l'extrusion de nappe ductile 
Dans l'extrusion d'une nappe ductile, une fois le processus de sous-charriage enclenché, la 
migration du matériel peu visqueux au dessus du piston et vers l'avant-pays est contraint par les 
mêmes types de flux que le fluage chenalisé (Jamieson et Beaumont, 2011). Dans ces deux 
processus d'extrusion de nappe ductile et de fluage chenalisé, le flux de matériel ductile forme un 
continuum entre deux pôles définis par deux types de flux, soit le flux Couette et le flux Poiseuille 
(Godin et al., 2006; Grujic, 2006; Gervais et Ranalli, 2017). Le flux Couette correspond à 
l'écoulement d’un niveau visqueux situé entre deux niveaux résistants, le supérieur étant fixe et 
l'inférieur mobile, générant alors un mouvement en cisaillement (Fig. 1.3A). Au contraire, 
l'écoulement d'un niveau intermédiaire visqueux entre deux niveaux, inférieur et supérieur, 
stationnaires et résistants, est un flux Poiseuille (Fig. 1.3A). La vitesse du flux causée par le 
gradient de pression à l'intérieur du chenal/nappe, est plus élevée au centre du niveau intermédiaire 
qu'à ses bordures. Cette différence de vitesse dans le niveau intermédiaire, induit un cisaillement 
inverse à sa base, une déformation coaxiale au centre et un cisaillement normal à son toit. Le fluage 
chenalisé et l'extrusion ductile une fois amorcée correspondent en général à un flux hybride ayant 
une composante Couette pour la partie inférieure du chenal/nappe, et Poiseuille pour sa partie 
supérieure (Fig. 1.3B; Mukherjee et Das, 2002; Godin et al., 2006; Grujic, 2006).  
 
Figure 1.3 : Schémas représentant les types de flux. A) Flux de type Couette et de type Poiseuille 
formant les deux pôles d'un continuum typique d'un fluage chenalisé. B) Chenal orogénique 
hétérogène comportant une composante de flux Couette et une composante de flux Poiseuille 
(modifiée d'après Godin et al., 2006). 
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1.1.2.3 Critères diagnostiques et géométrie en 3D 
Étant donné que les processus de fluage chenalisé et d'extrusion de nappe ductile, une fois cette 
dernière amorcée, sont régis par les mêmes types de flux Couette et Poiseuille, les critères 
diagnostiques concernant la distribution spatiale des contraintes finies sont identiques. Ceci signifie 
également qu'une étude combinant structurale, métamorphisme, géochronologie ne permet pas 
d'identifier sur le terrain s'il s'agit d'extrusion de nappe ductile ou de fluage chenalisé. Ainsi, dans 
cette étude, le terme "extrusion ductile" ne sera employé que lorsque les travaux de la littérature y 
réfèrent, tandis que le terme "fluage chenalisé" sera attribué à toute nouvelle découverte de cette 
étude présentant les critères diagnostiques des processus de fluage chenalisé ou d'extrusion de 
nappe ductile.   
Puisque dans ces processus, le flux est hybride et le flux Couette génère un cisaillement inverse, la 
répartition des déformations sera un cisaillement inverse, de la base du chenal/nappe jusqu'au 
milieu de la partie de chenal/nappe régi par le flux Poiseuille, au centre de cette partie une 
déformation coaxiale, et de ce centre au toit du chenal/nappe un cisaillement normal (Fig. 1.3B; 
Godin et al., 2006; Grujic, 2006). Ces trois déformations seront synchrones, auront des fabriques 
planaires relativement peu incliné, parallèles entre elles et de direction parallèle à l'orogène (tableau 
1.1). Les linéations d'étirement ou minérales seront aval-pendage (down-dip) au toit et à la base du 
chenal/nappe (Fig. 1.4A). Enfin, dans le cas d'un modèle trivergent avec des forces latérales 
extensives, le transport du matériel au cœur du chenal/nappe vers les bords de l'orogène, engendrera 
des linéations minérales et métamorphiques parallèles à l'orogène (Fig. 1.4A; Bajolet et al., 2015). 
En présence d'une rampe latérale, à la base du chenal/nappe, la direction des linéations converge 
vers le cœur du système, tandis qu'au toit elle diverge vers l'extérieur du système (Fig. 1.2; Hynes, 
2002). 
1.1.3 Effondrement gravitaire 
1.1.3.1 Fonctionnement 
L'effondrement gravitaire, consiste à amincir l'épaisseur d'une partie de la croûte lorsque les forces 
tectoniques ne compensent plus la gravité (Fig. 1.1C; Dewey, 1988; Liu et al., 2000; Rey et al., 
2001; Jamieson et Beaumont, 2013). Dès lors, la croûte supérieure résistante se désagrège en blocs 
basculés sous l'action de nombreuses failles normales fragiles et ductiles. Ces failles sont parallèles 
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à l'orogène, à moins que dans un modèle trivergent, les forces extensives latérales soient suffisantes 
pour favoriser un transport latéral et vers l'extérieur du matériel parallèle à l'orogène, auquel cas 
les failles normales seraient transverses à l'orogène. La croûte inférieure et moyenne, ductile et non 
résistante, est affectée par les gradients de pression lithostatique. Dès lors elle flue surtout 
verticalement, vers les terrains ayant une croûte sus-jacente amincie, et le matériel non résistant 
forme des dômes nommés dômes à cœur métamorphique (metamorphic core complex). 
 
Figure 1.4 : A) Schéma du fluage chenalisé himalayen montrant les fabriques au cœur, au toit et à 
la base du chenal (tiré de Bajolet et al., 2015). B) Schéma montrant les fabriques des deux grands 
types de dômes (tiré de Le Pourhiet et al., 2012) 
1.1.3.2 Critères diagnostiques 
Les critères diagnostiques de distribution spatiale des contraintes finies sont pour un effondrement 
gravitaire, la présence d'une déformation normale majoritaire à tout l'orogène (tableau 1.1). Les 
dômes à cœur métamorphique, sont des structures archées contenant au cœur des roches déformées 
ductilement, et entourées par des zones de cisaillement normal, ductiles à fragiles, en forme de 
cône (Fig. 1.1C). Une déformation coaxiale est présente au nez du dôme, et a une fabrique planaire 
horizontale (tableau 1.1; Vanderhaeghe et al., 1999; Tirel et al., 2009) qui devient parallèle au toit 
et à la base du dôme lorsque celui-ci évolue vers une forme sigmoïdale. Ces dômes sigmoïdaux ont 
également une zone de cisaillement inverse à leur base et normal à leur toit synchrones qui peuvent 
créer une confusion lors de l'identification d'un chenal/nappe versus celle d'un dôme (Fig. 1.1C; 
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Tirel et al., 2009). Concernant les dômes non sigmoïdes, Le Pourhiet et al. (2012) et Jolivet et al. 
(2004) décrivent deux types, l'un cylindrique dont les linéations sont aval-pendage et l'autre non 
cylindrique ayant des linéations obliques à aval-pendage (Fig. 1.4B). Si les dômes cylindriques 
présentent un allongement perpendiculaire à la direction d'extension et se forment en contexte 
extensif, les dômes non cylindriques ont également un axe parallèle à cette direction d'extension, 
mais leur origine serait liée à un régime de contrainte différent. Ces derniers dômes pourraient se 
développer 1) en contexte extensif avec une composante minime décrochante, ou 2) en contexte 
décrochant avec une composante de transpression ou de transtension, ou encore 3) en contexte de 
transtension ou de transpression (Jolivet et al., 2004; Le Pourhiet et al., 2012). 
1.2 Contexte géologique de la Province de Grenville 
Antérieurement, le terme "orogène du Grenville" était associé à plusieurs évènements tectoniques 
et métamorphiques allant du Paléo au Mésoprotérozoïque et affectant la Province de Grenville 
(Rivers et al., 1989; Rivers, 1997). Cependant, dans cette étude doctorale basées sur les nouvelles 
appellations, "orogène du Grenville" désigne la collision continent-continent ayant affectée la 
province entre 1090 et 980 Ma (Rivers, 2008; Rivers et al., 2012). 
1.2.1 Géométrie de la Province de Grenville 
La Province de Grenville se divise en deux grands ensembles : la Ceinture parautochtone au NO, 
et la Ceinture allochtone au SE (Fig. 1.5A; Rivers et al., 1989). La Ceinture parautochtone, 
constituée de roches du socle du craton nord-américain et de sa couverture méta-sédimentaire, a 
été déformée et métamorphisée aux faciès schiste vert à granulite lors de la phase Rigolet de 
l'orogénèse grenvillienne, soit entre 1000 et 980 Ma (Corrigan et al., 1994; Krogh, 1994; 
Martignole et Martelat, 2005; Rivers, 2008; Dunning et Indares, 2010). Au contraire, la Ceinture 
allochtone est constituée de roches exotiques à péri-cratoniques chevauchées sur le craton nord-
américain, et a été métamorphisée aux faciès amphibolite supérieur à granulite pendant la phase 
Ottawan de l'orogénèse grenvillienne, soit entre 1090 et 1040-1020 Ma (Fig. 1.6; Rivers et al., 
1989, 2012). La Ceinture allochtone est composée de divers segments classés selon leur niveau 
structural lors de la phase Ottawan qui auraient été juxtaposés par charriage et extension selon le 
modèle de Rivers (2008) expliqué ci-dessous. Une caractéristique distinctive de ces deux 
ensembles est la durée des épisodes tectono-métamorphiques qui s'est étalée sur plus de 50 millions 
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d'années pour la Ceinture allochtone lors de l'Ottawan, alors qu'elle s'est limitée à un maximum de 
20 millions d'année pour la Ceinture parautochtone lors du Rigolet (Rivers et al., 1989; Rivers, 
1997; Gower et Krogh, 2002; Rivers, 2008). Ces deux ensembles sont délimités par de deux failles 
majeures d'échelle crustale, présentes dans l'ensemble de la Province de Grenville, soit le Front de 
Grenville et la zone de charriage de l'Allochtone (Allochthon Boundary Thrust ou ABT; Rivers et 
al.,1989). Le Front de Grenville sépare la Ceinture parautochtone de la Province du Supérieur et 
marque la limite NO de la Province de Grenville, tandis que l'ABT délimite la Ceinture allochtone 
de la Ceinture parautochtone (Fig. 1.5A; Krogh, 1994; Ketchum et al., 1998; Rivers et al., 2012). 
1.2.1.1 Les divers segments de la Ceinture allochtone 
La Ceinture allochtone est composée de divers segments caractérisés par leurs conditions 
métamorphiques lors de l'orogénèse grenvillienne et divisés en quatre types différents (Fig. 1.5A; 
Rivers, 2008). Les segments de haute pression, situés structuralement à la base de la Ceinture 
allochtone, soit juste au toit de l'ABT, ne sont localisés et présents que dans la Province de Grenville 
occidentale avec le Terrane Algonquin-Lac Dumoine et le Domaine de Shawanaga, et dans la 
Province de Grenville centrale avec la Zone Imbriquée de Manicouagan (Fig. 1.5A). Ces segments 
métamorphisés au faciès éclogite ou au faciès granulite de haute pression, soit à des pressions de 
1700-1900 MPa et des températures de 800-900°C, ont communément été rétrogressés au faciès 
granulite (Indares, 1993; Indares et Dunning, 1997; Indares, 1997; Culshaw et al., 1997; Ketchum 
et al., 1998; Rivers, 2008; Rivers et al., 2012; Marsh et Culshaw, 2014). Le métamorphisme de 
haute pression des terranes est diachronique puisque les zircons métamorphiques livrent un âge de 
1097-1085 Ma pour les terranes à l'ouest et un âge de 1060-1040 Ma pour le terrane de la Province 
de Grenville centrale. Dans la Province de Grenville occidentale, les zircons indiquent également 
que le métamorphisme au faciès granulite de moyenne pression (1350-1100 MPa, 700-800°C) s'est 
effectué entre 1085 et 1050 Ma alors que les âges U/Pb sur titanite indiquent un refroidissement 
sous 650-600°C entre 1026-1008 Ma (Ketchum et al., 1998; Rivers, 2008 et ses références 
incluses). Les segments de moyenne pression ont quant à eux été métamorphisés à un faciès 
granulite ou amphibolite supérieur, soit à des pressions de 1000-1100 MPa et des températures de 
800°C environ, au début de la phase Ottawan, soit entre 1090 à 1050 Ma d'après les âges U/Pb 
obtenus sur des grains de zircon et de monazite (Fig. 1.4B; Rivers, 2008, 2012 et ses références 
incluses; Marsh et al., 2012). La présence dans certains terranes de plusieurs épisodes de croissance 
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de zircon et de monazite sur un intervalle de 40 Ma indique que les segments de moyenne pression 
ont subi un métamorphisme de haut grade prolongé. Les âges U/Pb sur titanite et Ar/Ar sur 
hornblende indiquent que ces segments ont ensuite été refroidis, respectivement sous des 
températures de 600-650°C entre ~1045 et ~990 Ma (soit, province occidentale, Mk : 1044 Ma, 
AH : 1030-995 Ma et province orientale, N : 989 Ma; pour les abréviations se rapporter à la figure 
1.5) et sous des températures de 500-550°C entre 980 et 960 Ma. Le paroxysme du métamorphisme 
des segments de basse pression s'est effectué au faciès des amphibolites à des pressions de 450-
680 MPa et des températures de 500-750 °C à la fin de la phase Ottawan (entre 1050 et 1020 Ma) 
d'après les datations U/Pb obtenues sur des grains de monazite et de titanite (Fig. 1.5B; Rivers, 
2008 et ses références incluses). Néanmoins, une étude récente suggère que le paroxysme du 
métamorphisme serait plus tardif puisque des datations in-situ de grains de monazite, inclus dans 
les surcroissances de grenat cristallisées près du pic métamorphique, donnent un âge de 976 ±4, 
tardi-Rigolet (McCarron et al., 2014). Les datations effectuées sur des pegmatites syn et post-
tectoniques dans les segments de moyenne et basse pression suggèreraient que la déformation fut 
simultanée au pic métamorphique et antérieure à l'exhumation de ces segments. Enfin, les segments 
métamorphisés à bas grade avec des températures inférieures à 500°C (Fig. 1.5B; Rivers, 2012) 
préservent des assemblages métamorphiques anté-grenvillien, de plus haut grade puisque les 
populations d'âge Ar/Ar dans les grains de hornblende sont 1200-1250 Ma, 1100-1150 Ma et 1040-
1050 Ma et que les grains de zircon donnent des âges U/Pb labradoriens, de 1635-1690 Ma, ou 
pinwarien, de 1470 Ma, ou encore shawiniganien, de 1175 à 1130 Ma (Mezger et al., 1993; Scott 
et Hynes, 1994; Carr et al., 2000; Rivers, 2008 et ses références incluses). Ces segments auraient 
été métamorphisés à environ 1010-990 Ma, soit lors de la phase Rigolet, d'après 1) les âges plateaux 
Ar/Ar réinitialisés obtenus sur des grains de biotite, alors que ce type d'âge obtenu sur les grains 
de hornblende sont anté-grenvilliens et n'ont pas été réinitialisés, et 2) les âges U/Pb d'interceptes 
inférieurs obtenus sur des grains de zircon et de titanite (Connelly, 1991). Les âges Ar/Ar obtenus 
sur des grains de muscovite impliquent un refroidissement de ces segments sous 350°C entre 975 
et 940 Ma (Connelly, 1991). D'après Rivers (2008, 2012), en considérant les conditions du 
paroxysme du métamorphisme des divers type de segments, ceux de haute, moyenne et basse 
pression ainsi que ceux de bas grade, correspondraient respectivement à la croûte inférieure, 
moyenne, supérieure et à la couverture orogénique de la Ceinture allochtone (Fig. 1.6).  
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Figure 1.5 : A) Carte simplifiée de la Province de Grenville avec la répartition des divers segments 
métamorphiques. B et C) Diagrammes de pression-température représentant les conditions du pic 
métamorphique respectivement pour les divers segments de la Ceinture allochtone et pour la 
Ceinture parautochtone (A à C : modifiés de Rivers, 2008 et Rivers et al., 2012). 
 
La juxtaposition des segments de moyenne, basse pression et ceux non métamorphisés pendant la 
phase Ottawan, et leurs variations en terme de pression, de température et d'âge du métamorphisme, 
seraient expliquées par un effondrement gravitaire de la Ceinture allochtone (Fig. 1.6; Rivers, 
2012). En effet, la croûte moyenne était composée de roches ductiles pouvant être partiellement 
fondues, dans laquelle s'enfonçait peu à peu la partie supérieure de la croûte, puis sa partie 
sommitale, provoquant un transfert de chaleur vers le haut de la croûte. Ainsi, lors de l'exhumation 
des segments de moyenne pression qui sont alors refroidis, les segments de basse pression 
subissaient une augmentation de température. Cet effondrement se serait poursuivi lors de la phase 
Rigolet, expliquant le métamorphisme de la partie sommitale de la croûte, qui n'est permis que par 
une température suffisamment importante de la croûte sous-jacente (Fig. 1.6; Rivers et Indares, 
2006; Rivers, 2012).  
Cette hypothèse d'effondrement gravitaire s'appuie sur une compilation des âges U/Pb provenant 
de grains de zircon, muscovite, titanite, et sur des âges plateaux Ar/Ar obtenus sur des grains de 
hornblende, biotite et muscovite. Ces âges calculés dans les années 90 et 2000 ne sont pas 
totalement fiables car les méthodes de l'époque étaient peu précises. Elles étaient également 
inadéquates à la datation d'un orogène dont l'évolution antérieure était faite d'accrétions et d'épisode 
métamorphiques multiples. Par exemple, dans le Terrane de Mazinaw, un segment de basse 
pression, la datation in-situ de grains de monazite en inclusion dans les grains de grenat a révélé 
un paroxysme métamorphique non pas tardi-Ottawan, mais tardi-Rigolet (McCarron et al., 2014). 
Cette hypothèse d'effondrement gravitaire, qui d'après la datation récente de dômes à cœur 
métamorphique est fortement plausible, n'est vraisemblablement pas aussi réglée et simultanée à 
toute la Province de Grenville. 
1.2.1.2 La Ceinture parautochtone 
La Ceinture parautochtone rassemble les unités qui peuvent être corrélées lithologiquement aux 
roches de l'avant pays, mais qui montrent des évidences d'un métamorphisme et d'une déformation 
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rigolets (Fig. 1.5A; Rivers et al., 1989, 2012). En conséquence, dans la Province de Grenville 
centrale, le Groupe de Gagnon, aussi appelé Terrane de Gagnon, fait partie de la Ceinture 
parautochtone puisque ses roches sont équivalentes à celles de la Fosse du Labrador. Néanmoins, 
la corrélation de certains terranes, et notamment du Terrane de Molson Lake dans la Province de 
Grenville orientale, avec les unités dans l'avant pays est moins évidente. Ce terrane, composé 
essentiellement de gneiss granitoïdes présumés labradoriens a été corrélé au batholite Trans-
Labradorien et donc à la Laurentia (Connelly, 1991). Bien que les lithologies soient en grande 
partie similaires à celles du Terrane du Lac Joseph, comptant parmi la Ceinture allochtone (Fig. 
1.5A), la présence d'un rift post-labradorien séparant ces deux terranes, mais permettant au Terrane 
de Molson Lake de rester fixé à la marge laurentienne, serait à l'origine de l'appartenance de ces 
deux terranes à une ceinture différente (Connelly, 1991). 
 
 
Figure 1.6 : Évolution de l'orogénie grenvillienne avec la présence d'un chenal orogénique au début 
de la phase Ottawan, suivi d'un effondrement gravitaire de la Ceinture allochtone, puis du 
l'enfouissement de la Ceinture parautochtone lors de la phase Rigolet (ABD = Allochthon Boundary 
Detachment = réactivation de l'ABT en cisaillement normal; d'après Rivers, 2008). 
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La Ceinture parautochtone, située structuralement sous l'ABT (Fig. 1.5A), a généralement un 
pendage modéré vers le SE. Les conditions métamorphiques de cette ceinture augmentent 
également vers le SE et varient du faciès schiste vert au faciès granulite de haute pression, soit de 
600 MPa et 450°C à 1400 MPa et 800°C (Fig. 1.5C; Martignole et Martelat, 2005; Jordan et al., 
2006; van Gool et al., 2008; Rivers, 2008, 2009). Les datations effectuées dans la Province de 
Grenville centrale et occidentale pourraient indiquer un diachronisme du métamorphisme prograde 
et rétrograde non vérifié, car les âges, comme pour la Ceinture allochtone, ont été obtenus par des 
méthodes anciennes et inadéquates. Ces âges U/Pb sur des grains de zircon métamorphiques et de 
monazite définissent effectivement un pic métamorphique atteint entre 1015 et 980 Ma pour la 
province occidentale et entre 1005 et 980 Ma pour la province centrale (Rivers, 2008 et ses 
références incluses). De plus, les âges U/Pb sur titanite et Ar/Ar sur hornblendes indiquent un 
refroidissement de ces régions sous des températures inférieures à 600-650°C entre 980 et 965 Ma 
pour la province occidentale et entre 960 et 950 Ma pour la province centrale, et sous des 
températures inférieures à 500°C respectivement entre 995 et 960 Ma, et entre 960 et 940 Ma 
(Rivers, 2008 et ses références incluses). Dans la Province de Grenville occidentale, des âges Ar/Ar 
sur muscovite démontrent qu'un terrane métamorphisé au faciès amphibolite supérieure a été 
refroidi à des températures inférieures à 350°C à 925-905 Ma. Un seul terrane, celui de Molson 
Lake, localisé dans la Province de Grenville centrale semble avoir atteint un métamorphisme au 
faciès éclogite avec des pressions culminant à 1800 MPa et des températures à 850°C superposé 
par un métamorphisme au faciès amphibolite (Fig. 1.5A et 1.5C; Indares, 1993). Les âges U/Pb 
obtenus sur des zircons et des titanites suggèrent un métamorphisme de ce terrane à 1005-990 Ma 
(Connelly, 1991; Connelly et Heaman, 1993). Les âges des pics métamorphiques et de 
refroidissement obtenus dans les deux ceintures démontrent donc que l'enfouissement, le 
réchauffement et l'exhumation de la Ceinture parautochtone était plus rapide que ceux de la 
Ceinture allochtone (Rivers, 2008; Rivers et al., 2012).  
1.2.1.3 Les zones de cisaillement et leur mouvement 
1.2.1.3.1 L'ABT 
L'ABT est une zone de cisaillement ductile, à pendage faible à moyen vers le SE, et ayant une 
épaisseur vraie de plus d'un kilomètre, qui délimite la Ceinture parautochtone de la Ceinture 
allochtone sus-jacente (Rivers et al., 1989; Ketchum et Davidson, 2000). Elle marque donc un 
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changement brusque d'âges du métamorphisme, mais également de lithologies ce qui a permis de 
délimiter cette structure par des cartographies géologiques (Moukhsil et al., 2013a; Bilodeau et 
Mathieu, 2016; Moukhsil et al., 2016) et par des âges modèles Sm/Nd (Dickin, 2000; Dickin et al., 
2008, 2010; Thomson et al., 2011; Zelek et Dickin, 2013; Dickin et al., 2017). L'ABT est également 
cartographiable grâce aux levés de champ magnétique total (Rivers et al., 1989), puisque qu'elle 
délimite des terrains dont le patron des anomalies magnétiques est respectivement très contrasté, 
élevé à faible avec une alternance fine au SE, et peu contrasté et faible au NO (Fig. 1.7A). Ce 
linéament, au tracé irrégulier, dont l'orientation globalement NE-SO peut devenir localement NO-
SE, est encore mal défini, car ponctuellement, la déformation semble de faible intensité à son 
emplacement déterminé par la cartographie géologique (Gervais et Moukhsil, 2016; Moukhsil et 
al., 2016).  
L'ABT aurait eu un premier mouvement inverse avec une vergence NO, entre 1090 et 1050 Ma, 
comme le montre les datations obtenues dans la Province de Grenville occidentale (Ketchum et 
Krogh, 1998; Rivers, 2008). À partir de 1020 Ma, l'ABT aurait été réactivée localement en 
cisaillement normal et correspondrait au détachement de l'Allochtone (Allochthon Boundary 
Detachment ou ABD, Fig. 1.6; Culshaw et al., 1997; Ketchum et al., 1998; Rivers, 2008). Elle 
serait alors devenue listrique et s'enracinerait dans la croûte moyenne chaude (Hynes et Rivers, 
2010). En Ontario, la zone de cisaillement Shawanaga correspond à un second mouvement normal 
de l'ABT à 1020 Ma (Culshaw et al., 1997 et Ketchum et al., 1998), tandis que dans la Province 
de Grenville orientale, la zone de cisaillement normal du Lac Émerillon datée à 969 Ma 
correspondrait à l'ABD (Connelly et al., 1995). Enfin une phase de plissement encore mal définie 
et non datée, aurait vraisemblablement affectée l'ABT expliquant son tracé irrégulier et sera 
abordée plus en détail dans la section 1.2.2.5 (Fig. 1.7A; Rivers et Schwerdtner, 2015; Gervais et 
Moukhsil, 2016).  
1.2.1.3.2 Le Front de Grenville 
Le Front de Grenville est une zone de cisaillement inverse, à pendage modéré vers le SE qui 
correspond globalement à la limite au NO de la déformation engendrée par l'orogénèse 
grenvillienne (Rivers, 2008, 2009). Elle délimite ainsi la Province du Supérieur au NO de la 
Ceinture parautochtone au SE. Cette zone de cisaillement marque un changement des conditions 
métamorphiques, qui varie de progressif dans la Province de Grenville centrale (Rivers, 1983a, 
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1983b; van Gool et al., 2008) à net, en Ontario (La Tour, 1981; Bethune, 1997). Le Front de 
Grenville est cartographiable grâce aux levés de champ magnétique total (Rivers et al., 1989), 
puisque qu'il délimite des terrains dont le patron des anomalies magnétiques est respectivement 
peu contrasté et faible au NO, et très contrasté, élevé avec une alternance fine au SE (Fig. 1.7A). 
Contrairement à l'ABT, le tracé du Front de Grenville semble foncièrement rectiligne, et a toujours 
eu un jeu compressif ou transpressif (Krogh, 1994). Cette zone de cisaillement aurait été active lors 
du métamorphisme de la Ceinture parautochtone, soit entre 1000 et 980 Ma (Fig. 1.6; Gariépy et 
al., 1990; Connelly, 1991; Childe et al., 1993; Connelly et Heaman, 1993; Dudàs et al., 1994; 
Rivers, 2009; Hynes et Rivers, 2010). Néanmoins, ces âges ne sont pas vérifiés puisqu'aucune 
datation précise de la déformation n'a été effectuée et les datations du métamorphisme proviennent 
de régions localisées à plusieurs dizaines de kilomètres vers le SE du front. 
1.2.1.3.3 Zones de cisaillement normal au sein des Ceintures parautochtone et allochtone 
Dans la Ceinture allochtone plusieurs zones de cisaillement normal ont été décrites et présentent 
des âges très variés. La zone de cisaillement Taureau orientale (extension sud de la zone de 
Tawachiche de Corrigan et Breemen, 1997), localisée dans la Province de Grenville centrale, a eu 
un mouvement normal daté à 1064 Ma (Soucy La Roche et al., 2015) et semble être une des plus 
vieilles zones de cisaillement normal grenvilliennes. Les zones de cisaillements Bancroft dans la 
province occidentale et Espadon-Tshenukutish-Relay dans la province centrale ont été actives 
respectivement à 1020 Ma et 1015-1007 Ma (Indares et al., 2000; Rivers et al., 2012). D'après 
l'interprétation de la coupe sismique et bien qu'étant localisée dans la Zone Imbriquée de 
Manicouagan, cette dernière zone de cisaillement délimiterait en profondeur la Ceinture allochtone 
de la Ceinture parautochtone, et correspondrait donc à l'ABT (Hynes et Eaton, 1999; Hynes et al., 
2000). Enfin, certaines zones de cisaillement normal ont été actives syn à post-Rigolet, tel que la 
zone de cisaillement Hart-Jaune, dans la Province de Grenville centrale, à 1007 et/ou 990 Ma 
(Indares et al., 1998 vs. Scott et Hynes, 1994) et la zone de cisaillement Lac Robertson, en Ontario 
a été active entre 950-930 Ma (Busch et al., 1996; Cureton et al., 1997). D'autres zones de 
cisaillement normal et notamment celle de La Romaine ou celle Abbé Huard, ont été décrites dans 
la Province de Grenville orientale, mais n'ont pas été datées (Rivers et al., 2012). Ainsi, dans la 
Ceinture allochtone, des zones de cisaillement normal ductiles ont été actives presque tout au long 
de l'orogénèse grenvillienne. 
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Figure 1.7 : A) Carte du champ magnétique résiduel de la Province de Grenville québécoise et 
labradorienne (modifiée d'après Geosciences Atlas, 2017; SIGÉOM, 2017). B) Linéament 
lithosphérique transverse du Mont-Laurier sur B1) une carte d'interprétation des levés magnétiques 
(les traits gris sont les tendances magnétiques des roches; tiré de Dufréchou et Harris, 2013), B2) 
sur une carte de l'anomalie gravimétrique de Bouguer calculée à une profondeur de croûte de 2,5 
km et B3) sur une carte de reconstruction tomographique des vitesses en onde P de 100 km (B2-3 
tiré de Dufréchou et al., 2014). 
 
Seules deux zones de cisaillement normal ont été décrites dans la Ceinture parautochtone et n'ont 
pas été datées, soit le cisaillement Boundary en Ontario et le Détachement de Dorval dans l'ouest 
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québécois. Ce dernier est une zone de cisaillement majeure qui d'après l'interprétation des levés 
sismiques décale le Moho en profondeur (Martignole et al., 2000; Martignole et Martelat, 2005; 
Hynes et Rivers, 2010). D'après une étude de terrain, ce Détachement de Dorval, actif lors du 
métamorphisme rétrograde et daté à 1000 Ma (Martignole et Martelat, 2005), serait déformé par la 
même phase de plissement NE-SO que l'ABT de cette région (Gervais et Moukhsil, 2016). 
 
1.2.1.3.4 Structures NO-SE transverses 
Dans la Province de Grenville occidentale, une étude combinant l'analyse de l'anomalie de Bouger 
et la tomographie sismique à des données de terrain (Fig. 1.7B; Dufréchou et Harris, 2013; 
Dufréchou et al., 2014), a démontré que le linéament du Mont-Laurier, orienté NO-SE, est une 
structure d'échelle lithosphérique présente dans la Province de Grenville et se continuant au NO 
dans la Province du Supérieur. Ce linéament, non visible en surface, aurait affecté la structuration 
anté et syn-grenvillienne de la province, comme en témoigne les anomalies du gradient magnétique 
qui forment un mégakink et la zone de déformation Labelle dont l'orientation globalement NE-
SSO, devient parallèle au linéament du Mont-Laurier à proximité de celui-ci. 
D'importants couloirs de déformation décrochants orientés NO-SE sont présents à l'extrémité 
orientale de la Province de Grenville, au contact des terranes Hawke River, Lake Melville et Mealy 
Mountains (Fig. 1.7A; Gower et al., 2008). Ces structures s'expliqueraient par la présence d'un 
poinçon formé par le continent Baltica, qui engendrerait un cisaillement dextre de la rampe 
tectonique latérale délimitant les continents Baltica et Laurentia (Fig. 1.7A), et un transport en 
partie rotationnel des terranes localisés au Labrador (Fig. 1.8). En raison de la composante 
rotationnelle, ce transport serait plus important pour les terranes les plus éloignés du poinçon. 
Ainsi, les terranes de Molson Lake et du Lac Joseph par exemple, auraient été affectés par un 
transport de 150 km vers le NO qui se serait effectué le long de structures NO-SE, non 
cartographiées en détail sur les cartes d'anomalies gravimétriques. D'autres structures semblables 
pourraient être à l'origine des linéaments NO-SE présents dans la Province de Grenville centrale et 
orientale ouest (Fig. 1.7A). 
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Figure 1.8 : A) Carte de l'anomalie de Bouger de la Province de Grenville orientale. B) Carte  de 
l'anomalie de Bouger modifiée pour représenter le déplacement rotationnel des terranes occasionné 
par un poinçon, soit le continent Baltica, qui génére également une rampe latérale à cisaillement 
dextre à l'extrême est du Labrador (tirée de Gower et al., 2008; les abréviations des terranes 
proviennent de la figure 1.5). 
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1.2.2 Évolution de la Province de Grenville 
1.2.2.1 1700-1100 Ma : contexte d'arcs et d'accrétions de terranes 
Antérieurement à l'orogénèse grenvillienne, la Province de Grenville correspondait à un contexte 
de marge active, avec la formation d'arcs et leur accrétion successive à la marge SE de la Laurentia. 
Ainsi, les orogènes d'accrétion les plus précoces, identifiés uniquement dans les extrêmes orientaux 
et occidentaux de la province, sont, respectivement, l'orogène Makkovickien et l'orogène Pénokéen 
datés à 1850-1700 Ma (Rivers et al., 2012). Par la suite l'orogène Labradorien a affecté la Province 
de Grenville orientale entre 1710 et 1600 Ma, suivi par l'orogène Pinwarien, daté de 1520 à 1460 
Ma et dont les évidences proviennent de l'ensemble de la Province de Grenville (Bethune, 1997; 
Rivers, 1997; Corrigan et al., 2000; Carr et al., 2000; Rivers et Corrigan, 2000; Gower et Krogh, 
2002; Hynes et Rivers, 2010; Rivers et al., 2012). Enfin, deux autres épisodes d'accrétion ont 
affecté la Province de Grenville occidentale et orientale, soit l'orogène Elzevirien daté de 1290 à 
1220 Ma et l'orogène Shawinigan daté à 1190 Ma (Connelly, 1991; Rivers, 1997; Corrigan et al., 
2000; Carr et al., 2000; Rivers et Corrigan, 2000; Hynes et Rivers, 2010; Rivers et al., 2012).  
1.2.2.2 1100-1090 Ma : début de la collision 
Le premier âge grenvillien connu, soit 1097 Ma, concorde à un métamorphisme rétrograde au faciès 
éclogite provenant de la Province de Grenville occidentale (Ketchum et Krogh, 1998; Marsh et 
Culshaw, 2014). De plus, des roches provenant de la partie interne de l'orogène ont été 
métamorphisées au faciès granulite de moyenne pression à partir de 1080 Ma. Malgré l'absence 
d'évidences témoignant du début de la collision continentale, Hynes et Rivers (2010) suggèrent 
qu'elle aurait dû débuter 10 à 20 Ma plus tôt pour engendrer ces conditions métamorphiques, soit 
entre 1110 et 1100 Ma. Néanmoins, dans des travaux antérieurs, l'orogène Shawinigan était attribué 
à l'orogène grenvillien et correspondait au début de la collision continent-continent, débutant alors 
à ~1180 Ma (Rivers, 1997; Rivers et Corrigan, 2000). Cette hypothèse était supportée par l'absence 
de magmatisme calco-alcalin lié à la subduction d'une croûte océanique, alors que le magmatisme 
intra-plaque est abondant, et par l'épaississement crustal substantiel à cette période, mais l'ampleur 
régionale plus faible de l'orogène Shawinigan comparée au magmatisme intraplaque suggère le 
contraire (Gower et Krogh, 2002; Hynes et Rivers, 2010; Rivers et al., 2012).  
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Deux modèles numériques ont tenté de reproduire la géométrie crustale et les chemins P-T-D-t de 
la Province de Grenville occidentale et plus précisément de l'Ontario et de la route 117 de Val-d'Or 
et ont ainsi testés un début de la collision à 1100 Ma et à 1090 Ma (Jamieson et al., 2007, 2010). 
Ces modèles ont été comparés aux données de terrain de ces deux régions qui sont, pour la Ceinture 
allochtone, une déformation et un métamorphisme au faciès amphibolite supérieur-granulite des 
segments de moyenne pression, entre 1090 et 1050 Ma, et une absence de métamorphisme et de 
déformation pour les segments de la couverture orogénique lors l'orogénèse grenvillienne. Dans 
ces deux régions, la Ceinture parautochtone est divisée en deux ensembles, les terranes NO et les 
terranes SE, qui ont une évolution différente. En Ontario, les données sont donc un métamorphisme 
au faciès amphibolite supérieure et une déformation datés à 1060-1035 Ma pour les terranes SE et 
datés à 1000 Ma pour les terranes NO, alors que pour Val-d'Or la déformation et le métamorphisme 
au faciès amphibolite est daté à 1060-1020 Ma pour les terranes SE et à 1020-995 Ma pour les 
terranes NO. Finalement les données pour l'ABT sont un premier cisaillement inverse anté-1020 
Ma et une réactivation en cisaillement normal à 1020 Ma, tandis que celles pour le Front de 
Grenville sont un cisaillement inverse à ~1000 Ma (Krogh, 1994). 
Ces deux modèles ont reproduit les conditions de pression et température, des segments de 
moyenne pression de la Ceinture allochtone, et de la Ceinture parautochtone, mais n'ont pas été 
complètement concluants concernant l'âge des déformations et du paroxysme du métamorphisme 
puisque, dépendamment de l'âge du début de la collision, seules certaines datations ont été 
respectées. En effet, lorsque la convergence débute à 1090 Ma, les deux modèles produisent un pic 
métamorphique de la Ceinture parautochtone à 1030-1000 Ma (Fig. 1.9A), ce qui correspond aux 
données de terrain, mais un mouvement normal de la zone de cisaillement Shawanaga, soit l'ABT, 
à 1000 Ma au lieu de 1020 Ma. Dans le cas d'une collision débutant à 1100 Ma, l'âge de ce 
mouvement normal est respecté, ainsi que le métamorphisme de haut grade à 1090-1080 Ma, 
cependant, l'âge du métamorphisme de la Ceinture parautochtone obtenu par les modèles 
numériques est de 1050-1020 Ma, ce qui ne concorde pas aux données de terrain. Les deux modèles 
numériques n'ont donc pas permis de préciser si le début de la convergence est plus probable à 
1100 Ma ou à 1090 Ma.  
 26 
 
1.2.2.3 1090-1050 Ma : fluages chenalisés dans la Ceinture allochtone 
La Province de Grenville est considérée comme un orogène long et chaud, pour lequel un modèle 
de fluage chenalisé de la croûte moyenne allochtone a été proposé, entre 1090 et 1050 Ma (Rivers, 
2008). L'abondance de produits issus de la fusion partielle de la croûte tels les leucogranites et les 
leucosomes, ainsi que la faible différence de température entre la croûte moyenne et inférieure 
supportent l'hypothèse d'un chenal. Cependant, la présence de deux zones de cisaillement 
synchrones, normal et inverse respectivement au toit et à la base du chenal, critère diagnostique 
d'une forme de fluage chenalisé, n'est pas prouvée. En effet, aucune zone de cisaillement normal, 
localisée dans un niveau structural supérieur à l'ABT, qui aurait constitué la base du chenal entre 
1090 et 1050 Ma, n'a encore été documentée pour cette période. Les modèles numériques réalisés 
pour la Province de Grenville occidentale et centrale suggèrent plutôt un assemblage de nappes 
ductiles provenant de segments incompétents de la croûte inférieure entre 1090 et 1040 Ma environ 
(Fig. 1.9A; Jamieson et al., 2010). Ces nappes, correspondant aux segments de haute pression, 
auraient été expulsées dans la croûte moyenne à partir de 1040-1030 Ma, par le sous-charriage des 
segments compétents de la croûte inférieure (Fig. 1.9A; Jamieson et al., 2010). Les modèles 
numériques de la Province de Grenville occidentale reproduisent la géométrie de la croûte, la 
déformation tardive de la Ceinture parautochtone, lors du Rigolet, la réactivation de l'ABT en zone 
de cisaillement normale et les conditions pression-températures du métamorphisme de moyenne 
pression (Wodicka et al., 2000; Jamieson et al., 2010). Cependant, le modèle numérique réalisé 
dans la province centrale reproduit seulement la géométrie crustale, puisqu'il ne reproduit ni le 
métamorphisme de haute pression et haute température de la Ceinture parautochtone, ni la 
chronologie et les âges des pics métamorphiques de la Ceinture parautochtone et des divers terranes 
de la Ceinture allochtone (Fig. 1.9B; Indares et al., 2000; Indares et Dunning, 2004; Jordan et al., 
2006; Jamieson et al., 2010). En effet, le pic métamorphique de la Ceinture parautochtone, estimé 
à 980 MPa et 540°C au lieu de 1400 MPa et 800°C (Jordan et al., 2006), serait synchrone au 
paroxysme du métamorphisme des segments de croûte moyenne de la Ceinture allochtone, alors 
que les données indiquent qu'il est postérieur (Jordan et al., 2006; Dunning et Indares, 2010). En 
outre, les modèles numériques ne reproduisent pas le processus d'effondrement gravitaire, proposé 
par Rivers (2008), qui élucide la juxtaposition actuelle de segment de la croûte inférieure, moyenne 
et supérieure. Ces modèles numériques assument effectivement, après la convergence, une érosion 
plane et uniforme de 30 km de l'orogène qui, en l'absence de l'effondrement gravitaire à l'Ottawan, 
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Figure 1.9 : A) Évolution du modèle numérique réalisé pour l'Ontario, avec un arrêt de la 
convergence 87 Ma après le début de la collision, et sa comparaison à la géométrie crustale et aux 
données métamorphiques de terrain (les âges proposés correspondent à un début de collision à 1090 
Ma). B) Comparaison du modèle numérique pour la Province de Grenville centrale à la géométrie 
crustale et aux données métamorphiques de terrain (modifiée d'après Jamieson et al., 2010). 
aurait dû éroder les segments restés dans la partie sommitale de la croûte pendant toute cette 
période. Or, dans les modèles numériques, les segments de cette croûte supérieure sont préservés 
de l'érosion, ce qui signifie qu'ils ont été enfouis dans la croûte moyenne de l'Ottawan (Fig. 1.9A).  
1.2.2.4 1050-1005 Ma : effondrement gravitaire de la Ceinture allochtone 
Selon Rivers et Schwerdtner (2015), le paradigme de l'effondrement gravitaire d'un orogène long 
et chaud, initié par une croûte moyenne ductile et incompétente s'appliquerait à la Province de 
Grenville à partir de 1050 Ma. Cette hypothèse s'appuie sur les conditions et les âges 
métamorphiques, dans la Ceinture allochtone, des segments de basse pression et de la couverture 
orogénique et s'appuie également sur les datations des zones de cisaillement normal. Dans la 
Province de Grenville occidentale, le Domaine de Muskoka aurait formé la zone de détachement 
normale permettant l'exhumation de la croûte moyenne ductile, chaude et sous-jacente, équivalente 
au Domaine Algonquin (Fig. 1.5A), par rapport à la croûte supérieure sus-jacente, fragile-ductile, 
équivalente aux terranes de Mazinaw, de Mont-Laurier et au Domaine de Frontenac (Schwerdtner 
et al., 2014; Rivers et Schwerdtner, 2015). Cette déformation aurait été liée à un épisode de 
transtension de 60 Ma, dont la composante d'extension était NO-SE, et se serait d'abord effectuée 
dans des roches ductiles suprasolidus, puis dans des roches fragile-ductiles subsolidus (Rivers et 
Schwerdtner, 2015). Dans la Province de Grenville centrale, la zone de cisaillement ayant permis 
l'exhumation du Complexe de Mékinac-Taureau a été datée à ~1064 Ma environ (Soucy La Roche 
et al., 2015). Dans le Domaine de Natashquan de la Province de Grenville orientale (Fig. 1.5A), le 
Complexe Aquanish formerait des dômes à cœur métamorphique entourés par la croûte supérieure 
équivalent au Groupe de Wakeham (Gervais et al., 2004). Ces données pointent vers la formation 
de complexes à cœur métamorphique à l'échelle de la Province de Grenville, mais de façon 
diachronique. Ainsi, les roches de la croûte supérieure ayant formé un plateau lors de l'épisode de 
fluage chenalisé Ottawan se seraient effondrées dans la croûte moyenne thermiquement ramollie 
(Rivers, 2008, 2012; Rivers et al., 2012; Rivers et Schwerdtner, 2015; Rivers, 2015). Leur 
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juxtaposition se serait effectivement opérée par effondrement gravitaire, entrainant un transfert de 
chaleur vers la croûte supérieure et ainsi un métamorphisme plus tardif, entre 1050 et 1020 Ma, 
des portions supérieures de la croûte (Fig. 1.6; Rivers, 2008). Les âges Ottawan suggèrent en outre 
que cet effondrement se serait déroulé pendant la convergence (Rivers, 2015). Les modèles 
numériques réalisés pour la Province de Grenville occidentale, basés sur une convergence de 90-
100 Ma (Fig. 1.9A) n'ont pas reproduit l'effondrement gravitaire du plateau avec la formation de 
dômes à cœur métamorphique (Jamieson et al., 2010; Jamieson et Beaumont, 2011). 
1.2.2.5 1005-980 Ma : compression dans la Ceinture parautochtone 
La phase Rigolet, marque la déformation et le métamorphisme de la Ceinture parautochtone, alors 
que l'exhumation et le refroidissement de la Ceinture allochtone perdurent. D'après Rivers (2008), 
l'intervalle de temps entre les phases Ottawan et Rigolet marquerait un changement de régime 
tectonique sous l'ABT, issu de son impossibilité à accommoder la compression. Durant cette 
période, la Ceinture parautochtone se serait épaissie, son relief et la température de sa croûte 
inférieure auraient augmenté et le front de compression aurait migré vers le NO entrainant le 
mouvement du Front de Grenville à 1000 Ma (Fig. 1.6). La convergence aurait donc perduré jusqu'à 
980 Ma et expliquerait le haut grade métamorphique affectant les roches de la Ceinture 
parautochtone. Cependant, les modélisations numériques effectuées pour la Province de Grenville 
occidentale ont testé une convergence de ~90 Ma, stoppée à 1000 Ma pour un début de convergence 
à 1090 Ma, qui génère de meilleurs résultats qu'une convergence de 100 Ma (Jamieson et al., 2010). 
En effet, la géométrie crustale obtenue est globalement similaire dans les deux modèles, mais seule 
une convergence de 90 Ma permet une réactivation de l'ABT en cisaillement normal synchrone au 
chevauchement de la Ceinture parautochtone. Le métamorphisme de cette ceinture serait alors 
engendré par un effondrement gravitaire du noyau de la chaîne, provoquant une compression dans 
l'avant-pays (Fig. 1.1C; Jamieson et al., 2010). Selon le modèle de Rivers (2008; Fig. 1.6), cette 
compression dans l'avant-pays aurait généré le développement d'un prisme orogénique dans la 
Ceinture parautochtone, lors de la phase Rigolet. Cependant, dans la Province de Grenville 
occidentale, les modèles numériques suggèrent qu'une nappe ductile provenant de la croûte 
inférieure constituerait l'actuelle Ceinture parautochtone et aurait été exhumée par sous-charriage 
lors de cette phase Rigolet (Fig. 1.9A). Cette hypothèse pourrait expliquer le cisaillement Boundary 
et le Détachement de Dorval, qui sont des zones de cisaillement normal et majeures, mais elle ne 
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peut être démontrée en raison d'une absence de datation de ces zones de cisaillement. Néanmoins, 
le modèle numérique réalisé pour la Province de Grenville central (Fig. 1.9B; Jamieson et al., 
2010), suggère plutôt la présence d'un prisme orogénique, tel que supposé par Rivers (Fig. 1.6; 
2008). Dans la Ceinture parautochtone orientale, à proximité du Front de Grenville, de nombreuses 
nappes chevauchantes plissées et une augmentation progressive du grade métamorphique vers le 
cœur de la chaîne sont en faveur d'un prisme orogénique et non d'une nappe ductile (van Gool et 
al., 2008). Ainsi, les mécanismes à l'origine du métamorphisme et de la déformation de la Ceinture 
parautochtone sont mal définis. 
De nouvelles études de terrain, réalisées dans la Province de Grenville occidentale, suggèrent un 
plissement tardif à vergence NO affectant l'ensemble de la croûte (Gervais et Moukhsil, 2016). Les 
axes de plis plongeant vers le NE, affectent effectivement la foliation principale de la Ceinture 
parautochtone, le Détachement de Dorval, l'ABT et les foliations de la Ceinture allochtone. La 
géométrie en ellipse allongée selon l'axe NO-SE des complexes à cœur métamorphique du 
Domaine Algonquin et leur pendage vers le SE seraient engendrés par ce plissement tardif (Rivers 
et Schwerdtner, 2015). L'absence de datation de cette déformation ne permet de préciser si elle s'est 
déroulée lors de la phase Rigolet ou lors du déclin orogénique post-980 Ma. 
1.2.2.6 Post-980 Ma : stade de déclin orogénique 
Dans la Province de Grenville occidentale, les âges U/Pb sur titanite sont plus jeunes dans la 
Ceinture parautochtone que dans la Ceinture allochtone, 980-965 Ma versus 1045-990 Ma et 
indiquent, un refroidissement sous 600-650°C des deux ensembles non synchrone (Rivers, 2008 et 
ses références incluses). Au contraire, les âges Ar/Ar sur hornblende sont identiques, et suggèrent 
un refroidissement des deux ceintures sous 500-550°C, synchrone et daté à 980-960 Ma. Ces âges 
suggèrent donc un refroidissement rapide et généralisé de la chaîne et donc son exhumation globale 
à partir de cette période (Rivers, 2008; Rivers et al., 2012 et leurs références incluses). Cette 
exhumation globale se serait effectuée par les mouvements de nombreuses failles normales datées 
à 990-930 Ma (Connelly et al., 1995; Busch et al., 1996; Cureton et al., 1997; Hynes et Rivers, 
2010 et ses références incluses). L'exhumation rapide de la chaîne jusqu'à 950 Ma serait donc 
vraisemblablement liée à l'effondrement gravitaire global de la chaîne grenvillienne engendré par 
l'arrêt de la convergence, signifiant un stade de déclin orogénique. Enfin, la différence des âges de 
refroidissement sur titanite alors que ceux sur hornblende sont identiques implique une 
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juxtaposition des ceintures allochtone et parautochtone dans la croûte moyenne avant leur 
refroidissement. 
1.2.3 La Province de Grenville centrale à proximité du réservoir Manicouagan 
Le réservoir Manicouagan, dans la Province de Grenville centrale, est une région idéale pour 
étudier la limite entre les ceintures allochtone et parautochtone. Cette région a été affectée par un 
impact météoritique, au Trias (214 ±1 Ma, âges U/Pb sur zircon; Hodych et Dunning, 1992), qui a 
fusionné uniquement les roches de l'Île René-Levasseur localisée au cœur du réservoir, mais qui 
n'a pas effacé les caractéristiques grenvilliennes au pourtour du réservoir. Au nord du réservoir, la 
Zone Imbriquée de Manicouagan (ZIM; référence du nom : Indares, 1997) est un segment de haute 
pression allochtone qui repose sur la Ceinture parautochtone et qui, à l'est du réservoir, est surmonté 
par le Terrane de Hart-Jaune (Fig. 1.10 et 1.11). Plus à l'est, ce dernier terrane, correspondant à la 
couverture orogénique, repose directement sur la Ceinture parautochtone. Le Terrane de Berthé 
(ou Berté), un segment de moyenne pression, aurait chevauché le Terrane de Hart-Jaune à l'est du 
réservoir, la ZIM au centre et la Ceinture parautochtone à l'ouest de ce réservoir (Hynes et St-Jean, 
1997; Hynes et al., 2000; Indares et al., 2000).  
1.2.3.1 La Ceinture allochtone 
1.2.3.1.1 La Zone Imbriquée de Manicouagan, un segment de haute pression 
La ZIM dont la géométrie rectangulaire est allongée selon l'axe NO-SE, est constituée de deux 
terranes se surmontant (Indares et al., 1998, 2000). Le Terrane de Lelukuau, situé au NO et 
correspondant au niveau structural inférieur de la ZIM, est composé d'une suite AMCG 
(Anorthosite-Mangérite-Charnockite-Granite) d'âge labradorien, datée à environ 1630 Ma et 
intrudée par des granites à 1300 Ma (Fig. 1.10; Gale et al., 1994; Indares et al., 1998). Les 
conditions de Pression-Température (P-T) au pic métamorphique de ce terrane est au faciès 
éclogite, mais diminue vers les niveaux structuraux supérieurs, passant de 1800 MPa et 850-900°C 
à 1400 MPa et 700°C (Indares et al., 2000). L'âge de ce pic, supposé à 1050-1030 Ma (Dunning et 
Indares, 2010) est confirmé par le recoupement de la partie supérieure de ce terrane par des 
intrusions mafiques syn-métamorphiques datées à 1040 Ma (Indares et al., 1998). Le Terrane de 
Tshenukutish, localisé au SE et structuralement sus-jacent au Terrane Lelukuau, est composé de 
roches de types AMCG labradoriennes, datées à environ 1650 Ma, de diorites contenant des 
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Figure 1.10 : Carte géologique compilée du secteur de Manicouagan dans la Province de Grenville 
centrale. 
 
lambeaux méta-sédimentaires pinwariennes (1467 Ma) et de deux anorthosites d'âges 1214 et 1170 
Ma (Indares et al., 1998). Les conditions métamorphiques de ce terrane sont équivalente à celles 
de Lelukuau avec une pression de 1400-1800 MPa et une température de 750-850°C, mais l'âge du 
paroxysme du métamorphisme varie de 1046 Ma pour la base du terrane, à 1020 Ma pour son toit 
(Fig. 1.5B; Indares et al., 1998; Cox et al., 1998; Indares et Dunning, 2001). Le granite de Hart-
Jaune, tardi-tectonique, intrude la partie SE du Terrane de Tshenukutish entre 1017 et 1007 Ma 
(Fig. 1.10; Indares et al., 1998). 
D'après Indares et al. (2000), la ZIM correspondrait à une ancienne nappe formée lors d'un 
précédent orogène, et enfouie avant 1300 Ma alors que le manteau lithosphérique était aminci. Cet 
amincissement aurait engendré une température suffisante pour permettre l'intrusion des suites 
AMCG d'origine mantellique. Par la suite, cette nappe aurait été enfouie dans la croûte inférieure 
et métamorphisée entre 1050-1030 Ma avant d'être exhumée par un processus d'extrusion ductile 
entre 1040 et 1007 Ma. Cette dernière hypothèse s'appuie sur la présence simultanée, d'un 
chevauchement à la base et d'une extension au toit de la ZIM (Indares et al., 1998; Indares et al., 
2000; Rivers et al., 2002; Indares et Dunning, 2004). Les datations U/Pb sur titanite et sur rutile 
indique un refroidissement respectif sous des températures de 600-650°C et de 500-600°C à 1006-
990 Ma et 960-930 Ma (Gale et al., 1994; Indares et al., 1998; Cox et al., 1998; Indares et Dunning, 
2001). 
 
1.2.3.1.2 Le Terrane de Berthé, un segment de moyenne pression 
Le Terrane de Berthé est constitué de plusieurs unités, soit les complexes de Gabriel non daté, de 
la Plus-Value de 1500 Ma, du Canyon de 1420-1219 Ma, ainsi que le Banded Complex de 1202 
Ma, qui sont intrudés par des suites plutoniques anté-grenvilliennes datées de 1500 à 1400 Ma, et 
grenvilliennes (1065-1015 Ma, Fig. 1.10; Gobeil, 1997a, 1997b; Indares et Dunning, 2004; 
Dunning et Indares, 2010; Moukhsil et al., 2012, 2013a, 2013b, 2014, Lasalle et al., 2013, 2014; 
Indares et Moukhsil, 2013). Plus précisément, au sud du réservoir, dans la région à l'étude, le 
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Terrane de Berthé est composé de quatre grandes unités : 1) la Suite anorthositique de Tétépisca, 
composée de leuconorite et d'anorthosite, dont la mise en place est datée à 1051 ±8 Ma (Moukhsil 
et al., 2013a); 2) le Complexe de Canyon, composé de gabbros et de gabbronorites dont la mise en 
place est datée à 1410 ±16 Ma (Dunning et Indares, 2010), et de mangérites et de roches quartzo-
feldspathiques datées à 1222 ±72 Ma (Moukhsil et al., 2013a); 3) le Complexe de la Plus-Value 
correspondant à des roches méta-sédimentaires d'âge pinwarien, soit d'environ 1500 Ma (Moukhsil 
et al., 2012, 2013a; Lasalle et al., 2013), et composé essentiellement de paragneiss, qui peuvent 
contenir de la biotite, de la sillimanite, du grenat et du graphite, de quartzites, de roches calco-
silicatées et de marbres. Il peut également être contenu en lambeau dans le Complexe de Canyon; 
4) le Domaine Gabriel, composé de roches granitoïdes, de gneiss dont l'origine est probablement 
méta-sédimentaire, de l'Anorthosite de Berthé et de la Mangérite de Renwick datée à 1402 ± 72 
Ma (Hynes et al., 2000; Moukhsil et al., 2013a). Dans cette région, les unités sont recoupées par 
des pegmatites riches en terres-rares légères, datées à 1005 Ma et dont la source de magma serait, 
pour la majorité des pegmatites étudiées, la fusion partielle des méta-sédiments de la Ceinture 
parautochtone (Turlin et al., 2017a, 2017b).  
 
Le Terrane de Berthé a été métamorphisé au faciès granulite, soit à une pression de 800 à 1100 
MPa et une température de 800 à 900°C, entre 1080 et 1030 Ma d'après la datation d'une vingtaine 
échantillons (Fig. 1.5B, 1.11; Scott et Hynes, 1994; Indares et Dunning, 2004; Dunning et Indares, 
2010; Davis et Dion, 2012a, 2012b, Moukhsil et al., 2012, 2013a, 2013b; Lasalle et al., 2013; 
Moukhsil et al., 2014; Lasalle et al., 2014; Davis et al., 2015; Augland et al., 2015). Autour de l'Île 
Manicouagan (Fig. 1.10), deux échantillons ont également retournés des âges de phase Rigolet, 
soit un âge U/Pb CA-ID-TIMS sur monazite concordant à 1001 ±3 Ma, et des âges Pb/Pb LA-ICP-
MS sur zircon et sur des surcroissances de monazite concordants, respectivement, à 1002 ±42 Ma 
et dans l'intervalle de 1014 ±31 Ma à 980 ±31 Ma. Ces âges rigolets seraient liés à un évènement 
magmatique ou métamorphique tardif associé à la mise en place de granites et de roches 
ultrapotassiques (Dunning et Indares, 2010; Lasalle et al., 2013, 2014). Ce terrane aurait ensuite 
été refroidi sous des températures de 600-650°C entre 995 à 980 Ma d'après les âges U/Pb obtenus 
sur les grains de titanite (Indares et Dunning, 2004; Dunning et Indares, 2010). 
 
 35 
 
 
Figure 1.11 : Carte des fabriques planaires et linéaires compilée du secteur de Manicouagan dans la Province de Grenville centrale (pour 
la liste des références se rapporter à la figure 1.10).
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1.2.3.1.3 Le Terrane de Hart-Jaune, un segment de basse pression ou de couverture orogénique 
Le Terrane de Hart-Jaune est constitué de roches mafiques, d'anorthosite datée à 1166 Ma et de 
métapélites, qui sont recoupés à 1228 Ma par des gabbros à olivine de la Suite de Toulnustouk 
(Fig. 1.10; Kish, 1968; Danis, 1992; Indares et Dunning, 2004). En raison d'une faible datation des 
déformations et du métamorphisme et à cause de datations peu fiables, car provenant uniquement 
de deux résumés succincts sans photographies ni données (Scott et Hynes, 1994; Gobeil et al., 
1996), l'histoire métamorphique de ce terrane semblerait complexe et contradictoire. Néanmoins, 
dans une perspective de fournir des pistes de problématiques pour des études futures, il est 
intéressant de résumer les interprétations proposant deux évènements majeurs pour l'évolution 
tectonique du Terrane de Hart-Jaune. Le premier serait un métamorphisme au faciès granulite avec 
un assemblage d'orthopyroxènes et de clinopyroxènes sans grenat, issu d'un orogène anté-
grenvillien, daté à 1470 Ma (Scott et Hynes, 1994; Gobeil et al., 1996) et associé aux structures de 
chevauchement à vergence nord de ce terrane. Le deuxième épisode métamorphique serait défini 
par des couronnes d'amphiboles autour des pyroxènes anté-grenvilliens et par la croissance de 
grenats (Hynes et St-Jean, 1997). Ce métamorphisme au faciès amphibolite serait localisé le long 
des bordures sud et nord du Terrane de Hart-Jaune (Fig. 1.11) et correspondrait à une hydratation 
importante des roches du Terrane de Hart-Jaune à proximité des zones de cisaillement de Hart-
Jaune et de Gabriel.  
La compréhension de ce deuxième épisode métamorphique n'est pas achevée, puisque plusieurs 
observations de terrain sont contradictoires. Tout d'abord, ce métamorphisme serait lié à 
l'enfouissement du Terrane de Hart-Jaune part le chevauchement du Terrane de Berthé, le long de 
la zone de cisaillement de Gabriel, hypothèse appuyée par la présence d'indicateurs inverses pour 
les foliations majoritairement à pendage S-SE, et normaux pour les rares foliations à pendage nord 
(Hynes et St-Jean, 1997; Hynes et al., 2000). Cependant, de nombreuses zones de cisaillement 
normal à pendage sud sont présentes au sein du Terrane de Hart-Jaune à proximité de la zone de 
cisaillement Gabriel, et sont synchrones au métamorphisme amphibolite prograde (Hynes et St-
Jean, 1997). De plus, l'assemblage amphibolite au nord du terrane, serait lié au mouvement normal 
de la zone de cisaillement Hart-Jaune datée à 1007 et/ou 990 Ma (Fig. 1.11; Scott et Hynes, 1994; 
Indares et al., 1998). Ces observations suggéreraient donc une sagduction du Terrane de Hart-
Jaune, processus notamment décrit pour le Groupe de Wakeham dans le Domaine de Natashquan 
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(Fig. 1.5A; Gervais et al., 2004). Néanmoins, l'âge de ce métamorphisme n'est pas bien documenté, 
puisque la présence de monazite datée à 990 Ma suppose un métamorphisme au Rigolet (Scott et 
Hynes, 1994; Hynes et St-Jean, 1997), alors que l'absence de déformation et d'évidence 
métamorphique de la Suite de Toulnustouk, datée à 1228 Ma, contredit cette hypothèse (Indares et 
Dunning, 2004). Cependant, cette dernière observation est contestée par Gobeil (1997a, 1997b), 
car les dykes de la Suite intrusive de Toulnustouk recoupant le métamorphisme granulite et les 
déformations principales, auraient des couronnes de grenat autour des grains de hornblende. Ce 
terrane est donc considéré comme faisant partie de la couverture orogénique à l'Ottawan (Hynes et 
al., 2000; Rivers, 2008). Cependant, les données métamorphiques et structurales confuses 
suggèreraient une évolution contradictoire au Rigolet qui résulterait, soit d'un enfouissement du 
Terrane de Hart-Jaune généré notamment par le mouvement inverse de la zone de cisaillement 
Gabriel, soit d'une sagduction de ce terrane générée par les zones de cisaillement normal dont celle 
de Hart-Jaune. De nouvelles études modernes sont de toute évidence requises pour élucider son 
évolution tectonique et celle de la zone de cisaillement Gabriel. 
1.2.3.2 La Ceinture Parautochtone 
Autour du réservoir Manicouagan, la Ceinture parautochtone est composée du Complexe de 
Ulamen correspondant au socle archéen, de sa couverture méta-sédimentaire appelée Groupe de 
Gagnon dont l'abondance augmente vers le NE (Fig. 1.10; Phillips, 1958, 1959; Sinclair, 1961; 
Clarke, 1977; Perreault, 1994; Lamothe et al., 1998; Moukhsil et al., 2013a), et présente au NE du 
réservoir uniquement, de la Suite des orthogneiss supérieurs (Clarke, 1977) dont l'équivalence à la 
Suite Intrusive de Shabogamo (SIGÉOM, 2017) n'est pas démontrée. En effet, la Suite des 
orthogneiss supérieur, reposant stratigraphiquement sur le Groupe de Gagnon et le Complexe de 
Ulamen, est composée d'amphibolites à grenat, d'orthogneiss acides, intermédiaires et gabbroïques 
ainsi que de gabbros (Clarke, 1977), or la Suite intrusive de Shabogamo, datée à ~1459 Ma, 
correspond uniquement à des dykes, des filon-couches et des plutons de gabbro (Gower et al., 1990; 
Connelly et Heaman, 1993; James, 1994; Connelly et al., 1995). Pour ces raisons le terme 
"Domaine de Shabogamo" est employé dans cette thèse (Fig. 1.10). Le Complexe de Ulamen est 
composé de gneiss tonalitiques, granulitiques et granitiques datés à 2638-2780 Ma (Jordan et al., 
2006; Davis et Dion, 2012a, 2012b; Moukhsil et al., 2013a) et de dykes de gabbro probablement 
archéens (Moukhsil et al., 2013a). Le Groupe de Gagnon est constitué de paragneiss, de quartzites, 
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de cherts et de formations de fer, paléoprotérozoïques et équivalents aux sédiments de la Fosse du 
Labrador (Clarke, 1977), ce qui est confirmé par les isotopes de soufre démontrant une affiliation 
protérozoïque et non archéenne des formations de fer et des paragneiss (Wing et al., 2012). Les 
paragneiss migmatitiques peuvent contenir du graphite, de la kyanite s'ils proviennent de l'ouest du 
réservoir, et de la sillimanite quand ils sont localisés au sud du réservoir (Fig. 1.11; Jordan et al., 
2006). Des études modernes de pétrologies métamorphiques, réalisées sur les paragneiss à kyanite, 
indiquent que le pic métamorphique était de 1250-1300 MPa et de 815-830°C maximum et d'après 
les âges U/Pb obtenus sur monazite, il a été atteint entre 985-995 Ma (Fig. 1.5C; Jordan et al., 2006; 
Indares et al., 2008). Les âges U/Pb obtenus sur titanite indiquent un refroidissement de la Ceinture 
parautochtone sous 600-650°C à 961 ±3 Ma pour la partie occidentale du réservoir et à 956 ±4 Ma 
pour la partie sud (Jordan et al., 2006). 
1.2.3.3 Les zones de cisaillement  
1.2.3.3.1 L'ABT 
Considérant la localisation au réservoir Manicouagan, de la Ceinture parautochtone et des terranes 
de la Ceinture allochtone, l'ABT a une géométrie irrégulière puisque qu'elle est composée de trois 
portions orientées NE-SO et localisées au sud, au NNO et à l'est du réservoir Manicouagan, reliées 
par des portions orientées NO-SE (Fig. 1.10 et 1.11). Au sud du réservoir, l'ABT serait équivalente 
à la zone de cisaillement Relay dont le toit serait le Terrane de Tshenukutish de la ZIM (Fig. 1.12; 
Hynes et al., 2000). Cependant des études récentes révèlent, de part et d'autre de cette zone de 
cisaillement, des lithologies identiques appartenant au Complexe de Ulamen et au Groupe de 
Gagnon, et des âges modèles Sm/Nd similaires et archéens (Thomson et al., 2011; Moukhsil et al., 
2013a). D'après ces âges modèles et la cartographie par le MERNQ de la région, l'ABT serait 
localisée quelques kilomètres plus à l'est et délimiterait la Ceinture parautochtone du Terrane de 
Berthé métamorphisé à moyenne pression. Il est aussi intéressant de noter que l'ABT sépare les 
roches de haute pression de la Ceinture parautochtone des roches de moyenne pression refroidies 
préalablement sous 600-650°C de la Ceinture allochtone, respectivement dans son mur et dans son 
toit. Ces données suggèrent qu'une zone de cisaillement normal, postérieure au pic métamorphique 
de la Ceinture parautochtone, devrait être présente entre ces deux ceintures pour permettre leur 
juxtaposition. L'ABT pourrait être cette zone de cisaillement si elle avait été réactivée en 
mouvement normal. Une analyse structurale combinée à des analyses géochronologiques modernes 
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et détaillées sont donc requises pour déterminer l'évolution cinématique et le rôle joué par l'ABT 
dans la région du réservoir Manicouagan. 
1.2.3.3.2 La zone de cisaillement Relay 
D'après Hynes et al. (2000), au nord du réservoir Manicouagan, la zone de cisaillement Relay aurait 
un mouvement normal et délimiterait le Terrane de Tshenukutish du Terrane de Lelukuau (Fig. 
1.12). Cette zone de cisaillement serait également présente au cœur de l'Île René-Levasseur et au 
sud du réservoir Manicouagan où elle délimiterait la Ceinture parautochtone du Terrane de 
Tshenukutish. Tel que décrit précédemment, de nouvelles études contredisent ce dernier point et 
suggèrent une localisation de la zone de cisaillement Relay au cœur de la Ceinture parautochtone. 
Cette zone de cisaillement de direction essentiellement NNE-SSO et à pendage SE, constituerait 
en profondeur, une rampe latérale ayant favorisée l'extrusion ductile de la ZIM (Hynes et Eaton, 
1999; Hynes et al., 2000; Hynes, 2002). En raison de son mouvement normal (Fig. 1.12), elle aurait 
pu permettre l'exhumation de la Ceinture parautochtone et sa juxtaposition avec les segments de 
haute et moyenne pression allochtone auparavant refroidis. Cependant, une cartographie des phases 
de déformation et leur datation est nécessaire pour pouvoir vérifier cette hypothèse. 
1.2.3.3.3 La zone de cisaillement Triple-Notch 
Au sud du réservoir Manicouagan et notamment sur l'Île Manicouagan, la zone de cisaillement 
normal Triple-Notch de direction NE-SO, délimiterait le Terrane Tshenukutish du Terrane de 
Berthé (Fig. 1.12; Hynes et St-Jean, 1997; Hynes et al., 2000). Cette zone de cisaillement se 
poursuivrait plus au nord le long de la rive orientale de l'Île René-Levasseur, puis au NE du 
réservoir Manicouagan, deviendrait la zone de cisaillement Hart-Jaune et permettrait ainsi 
l'extrusion ductile de la ZIM. Par ailleurs, à l'est du réservoir, la zone de cisaillement inverse 
Gabriel viendrait buter sur la zone de cisaillement normal Triple-Notch. La cartographie détaillée 
du MERNQ réalisée au sud du réservoir Manicouagan, indique cependant, que les lithologies sont 
identiques de part et d'autre de cette zone de cisaillement et qu'aucun mouvement normal majeur 
n'est présent (Fig. 1.10; Moukhsil et al., 2013a). Les âges modèles Sm/Nd y sont également 
identiques, ce qui contredit l'existence de cette zone de cisaillement (Thomson et al., 2011). 
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Figure 1.12 : A) Localisation de la Zone de cisaillement normal Triple-Notch et de la Zone de 
cisaillement Relay, qui selon Hynes et al. (2000) délimite les ceintures parautochtone et allochtone 
au sud du réservoir Manicouagan. B) Modélisation du plan de faille de la Zone de cisaillement 
Relay d'après l'interprétation de la ligne sismique 55 (modifiées de Hynes et al., 2000). 
1.2.3.4 Géométrie de la croûte profonde et du Moho 
Dans le Terrane Tshenukutish à proximité de la zone de cisaillement normale Triple-Notch, la 
divergence des linéations, plongeantes vers le nord et le NE au sud du réservoir Manicouagan et 
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vers le NO au nord du réservoir, s'expliquerait par la présence d'une rampe latérale sous la ZIM 
délimitée en profondeur par la zone de cisaillement Relay (Fig. 1.2 et 1.12; Hynes et al., 2000; 
Hynes, 2002).  
La géométrie du Moho calculée à partir des données gravimétriques, semble former un synclinal 
d'orientation NO-SE au sud du réservoir Manicouagan (Fig. 1.13A; Hynes et al., 2000). Cependant, 
cette géométrie serait due à l'influence du Terrane de Hart-Jaune qui est majoritairement composé 
de roches gabbroïques très denses (Eaton et Hynes, 2000). Une fois cette influence corrigée, le 
Moho semble avoir une profondeur qui diminue progressivement du Front de Grenville vers le SE 
(Fig. 1.13B; Hynes et al., 2000). 
Figure 1.13 : A) Géométrie du Moho calculée à partie des données gravimétriques de Bouguer sans 
correction de l'impact du Terrane de Hart-Jaune, et contours du Moho interprété d'après la ligne 
sismique Lithoprobe 55 (tirée de Hynes et al., 2000). B) Carte des données gravimétriques de 
Bouguer, auxquelles ont été soustrait la réponse gravimétrique élevée du Terrane de Hart-Jaune 
(tirée de Eaton et Hynes, 2000). 
1.2.4 Localisation de la région à l'étude et accès au terrain 
La région à l'étude est localisée au sud du réservoir Manicouagan à 200 km au nord de Baie Comeau 
et est accessible par la route 389. Cette région s'étend sur les feuillets SRNC 22N02, 22N03, 22K14 
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et 22K15, soit des latitudes 51° 15'N au nord aux latitudes 50° 45' N au sud, et des longitudes 69° 
30' W à l'ouest et aux longitudes 68° 30' W à l'est (système de référence géodésique NAD 83). 
Les deux campagnes de terrain, d'une semaine à l'été 2012 et d'un mois à l'été 2013 se sont 
respectivement effectuées sur un réseau de chemins forestiers praticable en camion, et le long des 
rives sud du réservoir Manicouagan en bateau ainsi que sur le réseau de chemins forestiers 
praticables uniquement en VTT. Ces deux derniers moyens de transport ont été prêtés par le 
MERNQ.  
1.3 Problématique, méthodologie et structuration de la thèse 
1.3.1 Problématiques et objectifs 
Dans la Province de Grenville, à la fin de l'Ottawan, le front de compression aurait migré vers 
l'avant-pays, occasionnant l'enfouissement de la Ceinture parautochtone (Rivers, 2008). Deux 
modèles tectoniques ont été proposés pour expliquer l'enfouissement de cette ceinture. Le premier 
est un prisme orogénique à vergence NO (van Gool et al., 2008; Rivers, 2008) qui est supporté par 
une étude structurale et métamorphique d'une portion de la Province de Grenville orientale (van 
Gool et al., 2008). Le deuxième implique la réactivation de la Ceinture parautochtone par son sous-
charriage vers le SE (Jordan et al., 2006; Indares et al., 2008) émise en raison d'une différence de 
quarante millions d'années entre les pics métamorphiques du toit, la Ceinture allochtone, et du mur, 
la Ceinture parautochtone dans la Province de Grenville centrale. Les hypothèses soumises, visant 
à interpréter le processus à l'origine de l'enfouissement de la Ceinture parautochtone, et l'âge du pic 
métamorphique, tardi-Rigolet, de la Ceinture parautochtone dans la Province de Grenville centrale, 
sont donc contradictoires. En outre, la zone de cisaillement Hart-Jaune étant la seule zone de 
cisaillement datée par des échantillons syn-déformation, l'absence de cartographie précise des 
phases de déformation, et l'absence de données géochronologiques provenant d'échantillons syn-
cinématiques ne permettent pas de reconstituer l'évolution de chaque zone de cisaillement majeure 
et ainsi leur rôle dans l'évolution tectonique de la Ceinture parautochtone. Le premier objectif de 
cette étude doctorale, en datant précisément les phases de déformation, sera donc de confirmer, 
d'infirmer et/ou de modifier ses hypothèses en identifiant le modèle tectonique s'appliquant à cet 
enfouissement de la Ceinture parautochtone dans cette région. 
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Deux modèles tectoniques ont été proposés pour expliquer l'exhumation de la Ceinture 
parautochtone et sa juxtaposition avec la Ceinture allochtone métamorphisée des dizaines de 
millions d'années plus tôt. Le premier modèle proposé est celui de l'extrusion de nappes ductiles 
post-convergentes réactivant l'ABT en mouvement normal. Ce modèle, suggéré par les modèles 
numériques de la Province de Grenville occidentale (Fig. 1.9A; Jamieson et al., 2007, 2010), est 
plus ou moins supporté par des données de terrain qui indiquent un deuxième mouvement de l'ABT 
en normal, à 1020 Ma (Fig. 1.6; Culshaw et al., 1997; Ketchum et al., 1998), synchrone au 
métamorphisme de la Ceinture parautochtone daté à 1030-1000 Ma (Rivers, 2008 et ses références 
incluses), alors que dans le modèle numérique la chronologie est différente et le mouvement normal 
de l'ABT est tardif au métamorphisme de la Ceinture parautochtone. Le deuxième modèle proposé 
est celui de l'effondrement gravitaire post-980 Ma lié au déclin orogénique (Rivers, 2008; Rivers 
et al., 2012 et ses références incluses). Il est supporté par les âges Ar/Ar sur hornblende de 980-
960 Ma, identiques pour les deux ceintures, et par de nombreuses zones de cisaillement normal 
datées à 990-930 Ma. Dans la Province de Grenville centrale, au SO du réservoir Manicouagan, 
aucune hypothèse n'a été proposée pour justifier l'exhumation de la Ceinture parautochtone et 
aucune zone de cisaillement normal n'a été identifiée, or elle serait apparemment nécessaire à la 
juxtaposition des roches de haute pression de la Ceinture parautochtone avec celles de moyenne 
pression de la Ceinture allochtone métamorphisées 40 Ma plus tôt. De plus, l'ABT qui pourrait être 
cette zone de cisaillement normal n'est ni localisée ni caractérisée. Au SO du réservoir 
Manicouagan, elle pourrait effectivement être équivalente à la zone de cisaillement Relay (Fig. 
1.12; Hynes et al., 2000), ou alors elle pourrait être localisée plus à l'est (Fig. 1.10 et 1.11; Thomson 
et al., 2011; Moukhsil et al., 2013a). Le deuxième objectif principal sera donc de proposer un 
modèle tectonique s'appliquant à l'exhumation de la Ceinture parautochtone au SO du réservoir 
Manicouagan, notamment en localisant l'ABT et en identifiant son évolution.  
Enfin, la géométrie crustale de la Province de Grenville est caractérisée par de nombreux 
linéaments perpendiculaires à la direction de l'orogène. Par exemple, l'ABT a un tracé 
majoritairement NO-SE de l'Ontario à la route 117 et de l'ouest du réservoir Manicouagan à l'est 
du Labrador, suggérant un plissement serré transverse ou des zones de cisaillement transverses 
décrochantes (Fig. 1.7A). Par contraste, l'ABT a un tracé ondulé de l'est de la route 117 au nord de 
la ville Saguenay, suggérant un plissement ouvert transverse (Fig. 1.7A). Les autres linéaments 
transverses sont la forme des complexes à cœur métamorphique allongés selon un axe NO-SE (Fig. 
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1.5A; Rivers et Schwerdtner, 2015), et les zones de cisaillement dextres transverses décrites à 
l'extrême est du Labrador (Fig. 1.7A; Gower et al., 2008). Cette géométrie pourrait être expliquée 
par trois hypothèses, dont la première est l'existence de rampes latérales qui auraient contrôlé 
l'extrusion des nappes ductiles démontrée dans la Province de Grenville centrale sur la ZIM (Fig. 
1.2; Hynes, 2002). Cette hypothèse est supportée par l'étude géophysique du linéament de Mont-
Laurier indiquant une structure d'échelle lithosphérique se poursuivant dans la Province du 
Supérieur et antérieure à l'orogène grenvillien (Fig. 1.7B; Dufréchou et Harris, 2013; Dufréchou et 
al., 2014). La deuxième hypothèse est celle d'un poinçon formé par le continent Baltica qui aurait 
généré un transport en partie rotationnel, plus important pour les terranes localisés à distance du 
poinçon, et aurait engendré l'apparition de zones de cisaillement décrochantes, transverses pour 
accommoder ce transport irrégulier (Fig. 1.8; Gower et al., 2008). Enfin, la dernière hypothèse, 
serait celle d'un plissement tardif NO-SE qui serait étayée par la présence d'une dernière phase de 
plissement décrite dans la Ceinture parautochtone de la Province de Grenville orientale (Rivers, 
1983a; Brown et al., 1992; van Gool et al., 2008; Rivers et Schwerdtner, 2015). Ce plissement 
serait postérieur à l'ABT puisqu'elle est plissée, mais antérieur au Front de Grenville dont le tracé 
est rectiligne (Fig. 1.7). Au réservoir Manicouagan, l'existence d'une rampe latérale, équivalente à 
la zone de cisaillement Relay, n'a été déterminée que par l'interprétation d'un ancien levé sismique 
non rectiligne et oblique à l'orogène, or un levé rectiligne, précis et parallèle à l'orogène serait 
préférable. En outre, au SO du réservoir, des études récentes ont démontrés que cette zone de 
cisaillement Relay n'est pas équivalente à l'ABT puisqu'elle est entourée de socle archéen et sa 
couverture méta-sédimentaire appartenant à la Ceinture parautochtone. L'identification, et donc 
l'existence d'une rampe latérale à l'origine des structures transverses étant remise en question, le 
troisième objectif sera de confirmer ou d'infirmer ces hypothèses en identifiant l'origine des 
structures transverses et leur impact sur la structuration de l'orogénèse grenvillienne par une 
compilation de données régionales couplée à une analyse de levés géophysiques. 
1.3.1.1 Objectifs 
Les objectifs de cette étude doctorale, dont les deux premiers ont été regroupés, car ils ont les 
mêmes sous-objectifs, sont donc : 
 Identifier les modèles tectoniques à l'origine de l'enfouissement et de l'exhumation de la 
Ceinture parautochtone donc : 
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- Comprendre l'évolution de l'ABT en déterminant sa localisation de l'ABT, en 
caractérisant sa cinématique et en datant son/ses phases de mouvement; 
- Cartographier les phases de déformation en compilant mes données et celles du 
MERNQ, et faire une analyse microstructurale et microtexturale afin d'identifier leur 
lien avec le métamorphisme prograde et rétrograde des ceintures allochtone et 
parautochtone; 
- Dater ces phases de déformation; 
- Comparer les données récoltées aux modèles tectoniques. 
 Identifier l'origine des structures transverses et leur impact sur la structuration de 
l'orogénèse grenvillienne donc : 
- Cartographier en surface et en profondeur les structures transverses, par l'analyse des 
levés magnétiques et gravimétrique; 
- Déterminer la signification de la zone de cisaillement Relay;  
- Déterminer la géométrie 3D des modèles tectoniques proposés pour l'enfouissement et 
l'exhumation de la Ceinture parautochtone. 
 Proposer une évolution tectonique de l'orogénèse grenvillienne pour la région du réservoir 
Manicouagan donc : 
- Intégrer les résultats des précédents objectifs aux travaux antérieurs; 
- Déterminer les limites de cette évolution tectonique et les futurs travaux à réaliser pour 
la vérifier. 
1.3.2 Méthodologies 
1.3.2.1 Analyses structurale et métamorphique combinées 
Les affleurements ont été décrits ponctuellement sur les chemins forestiers, l'espace entre deux 
affleurements pouvant varier de quelques centaines de mètres à plusieurs kilomètres, tandis qu'ils 
ont été décrits très régulièrement le long des rives du réservoir Manicouagan, avec un espacement 
de maximum 500 m. Sur chaque affleurement visité, les foliations, les linéations, les plans de 
cisaillement tardif, quelques dykes, les axes de pli et les plan axiaux visibles ont été mesurés, tandis 
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que les indicateurs cinématiques ont été décrits. L'intensité de la déformation a également été 
évaluée qualitativement sur une échelle de 1 à 5 (1 correspondant à l'absence de déformation et 5 
à une déformation très intense), et le détail de cette évaluation est disponible en appendice, soit à 
la fin du chapitre 2. Le pourcentage de migmatite et la prédominance d'une tectonique en L ou 
tectonique en S ont également été évalués. Les minéraux métamorphiques et les objets marquant 
la linéation ont également été mentionnés. Finalement, des échantillons orientés visant à réaliser 
des lames minces, et des échantillons syn-déformation visant à dater les phases de déformation ont 
été prélevés. 
Le SO du réservoir Manicouagan a été divisé en secteur, présentant des caractéristiques structurales 
différentes, soit l'apparition d'un deuxième maxima de foliation et/ou de linéation, ou la disparition 
du premier maxima de foliation et/ou de linéation. Par exemple, dans le chapitre deux, la différence 
entre le secteur A et F, et la présence d'un deuxième maxima de linéation dans le premier secteur. 
Par cette méthode, six secteurs ont été définis dans la Ceinture parautochtone, et trois secteurs, 
ayant pour deux d'entre eux deux sous-secteurs, ont été délimités dans la Ceinture allochtone. 
Ensuite, pour chaque secteur, les données structurales du MERNQ ont été collectées et trois 
stéréogrammes représentant respectivement les foliations, les linéations et les axes de plis ont été 
réalisés. Les maxima ou le plan de distribution des fabriques ont été calculés, séparément pour les 
mesures prélevées dans cette étude et pour les mesures prélevées par le MERNQ. En effet, les 
données du MERNQ ne précisant qu'occasionnellement à quelles phases de déformation les 
structures appartiennent, il faut les interpréter à la lumière des données mesurées dans cette étude. 
Cependant, les données du MERNQ sont indispensables à une analyse statistique et à une 
détermination des maxima rigoureuse, en outre cela permet de ne pas couvrir les régions peu ou 
non cartographiées dans cette étude. Par ces méthodes, le sens et la direction du mouvement de 
chaque déformation ont été définis. 
Des lames minces ont ensuite été réalisées sur des échantillons orientés et non orientés. Les 
caractéristiques des minéraux, soit leur orientation, leur forme et leur inclusion, les assemblages 
métamorphiques et les microstructures ont été précisés. Ces observations ont permis d'indiquer les 
réactions métamorphiques ayant affectés les roches et de renseigner la chronologie relative entre 
les phases de déformation et les réactions métamorphiques progrades et rétrogrades. 
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1.3.2.2 Datation des déformations 
Dans la Province de Grenville, la plupart des datations ont été effectuées dans les années 1990 et 
2000 et sont donc peu fiables, car les méthodes été inadaptées à la datation des phases de 
déformation dans les terrains précambriens de haut grade métamorphique. L'abrasion chimique 
s'est développée rendant la méthode de dilution isotopique au spectromètre de masse par ionisation 
thermique plus précise; cette nouvelle méthode est notée CA-ID-TIMS (Mattinson, 2005). 
L'ablation laser avec un spectromètre de masse à plasma couplé par induction (LA-ICP-MS) a été 
développée et permet de prélever une portion de 20 à 40 μm de diamètre, et de dater chaque 
surcroissance. Cependant, ces deux méthodes ont des inconvénients à la datation d'orogène ancien 
d'un milliard d'année, qui sont pour le CA-ID-TIMS des âges discordants dont l'origine est difficile 
à interpréter, et pour le LA-ICP-MS, une trop grande imprécision de 10 à 20 millions d'années. Le 
détail de ces inconvénients est fourni dans le chapitre 2. La nouvelle stratégie de datation utilisée 
dans cette étude, combine la datation à haute résolution spatiale de l'ablation laser, à celle à haute 
précision de l'abrasion chimique par dilution isotopique d'échantillons syn-déformation. Cette 
stratégie, détaillée dans le chapitre 2, permet de discriminer l'âge des différentes générations de 
déformation, tout en précisant, grâce à la géochimie en éléments traces, l'âge d'anatexie et de 
cristallisation rétrograde des leucosomes. 
1.3.2.3 Cartographie des structures principales en surface et en profondeur 
Les levés magnétiques ont été utilisés pour réaliser une cartographie des structures en surface sur 
toute la région du réservoir Manicouagan. Le détail de la méthodologie appliquée aux traitements 
des levés et à leur interprétation est décrit dans le chapitre 4, mais elle a globalement consistée en 
une analyse détaillée des levés magnétiques au SO du réservoir suivie d'une analyse moins détaillée 
des levés de toute la région. Dans les deux cas, l'analyse s'est attardée à tracer les zones de 
cisaillement principales, l'orientation des anomalies, le contour de certaines lithologies et plutons, 
et à identifier le sens de pendage des structures principales, permettant ainsi la réalisation d'une 
nouvelle carte géologique simplifiée du réservoir Manicouagan. Ensuite, le levé de l'anomalie 
gravimétrique de Bouguer a été interprété en traçant les structures présentes en profondeur et en 
les comparant à celles provenant de la surface et du levé magnétique. Ainsi, l'existence de structures 
profondes et leur rôle dans la structuration grenvillienne ont pu être étudiés. 
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1.3.3 Structuration de la thèse 
Cette thèse de doctorat est organisée autour de quatre autres chapitres répondant chacun et de façon 
complémentaire à un ou plusieurs des trois objectifs décrits précédemment. Le premier chapitre est 
un article intitulé : "Déformations tardi-grenvilliennes dans la Ceinture parautochtone (Province de 
Grenville centrale) : contraintes géochronologiques par couplage de méthodes U/Pb de haute 
résolution spatiale et de haute précision" et accepté par le Canadian Journal of Earth Sciences. Ce 
chapitre expose une étude structurale, métamorphique et géochronologique poussée de la Ceinture 
parautochtone, au sud de réservoir Manicouagan, en utilisant la nouvelle stratégie de datation, 
décrite précédemment et combinant les résultats du LA-ICP-MS à ceux du CA-ID-TIMS. Il expose 
une partie des données permettant de répondre au premier et au deuxième objectif. 
Le deuxième chapitre est un article intitulé : "A late-grenvillian channel-flow in the 
Parautochthonous Belt from central Grenville Province (Manicouagan reservoir): new constraints 
from a structural and geochronological study of the Allochthon Boundary Thrust" et soumis au 
Journal of Strutural Geology. Ce chapitre expose une étude structurale, métamorphique et 
géochronologique poussée de la Ceinture allochtone au sud du réservoir Manicouagan, en utilisant 
cette fois-ci que la datation par CA-ID-TIMS. Les résultats de cette étude, combinés à ceux de 
l'étude réalisée sur la Ceinture parautochtone, sont ensuite comparés aux critères diagnostiques des 
divers modèles tectoniques. Ce chapitre répond donc complètement au premier objectif et répond 
partiellement au deuxième. Ces deux articles ont été rédigés par la première auteure, le rôle des co-
auteurs, Félix Gervais et Abdelali Moukhsil étant un encadrement de la recherche, avec des 
recommandations et conseils techniques dans toutes les disciplines abordées, ainsi qu'une relecture des 
manuscrits. Le rôle des autres co-auteurs, Lars Augland, pour les deux articles, et James Crowley, 
uniquement pour l'article portant sur la Ceinture parautochtone, était l'acquisition des données 
géochronologiques, un accompagnement technique dans l'interprétation de ces données et la relecture. 
Le troisième chapitre expose une analyse détaillée du levé magnétique au SO du réservoir 
Manicouagan, ainsi qu'une analyse plus générale de ce levé et de celui gravimétrique sur toute la 
région du réservoir. Ces analyses permettent de tracer la géométrie des structures majeures, et de 
vérifier la présence de structures transverses dans la croûte profonde. Ce chapitre répond donc 
partiellement au deuxième objectif. 
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Enfin les deux derniers chapitres correspondent à la discussion générale, et à la conclusion et les 
recommandations de cet ouvrage. Le premier chapitre reprend les principaux résultats des chapitres 
précédents, précise la géométrie du modèle tectonique et propose des pistes quant à l'origine de 
cette géométrie. Le deuxième chapitre propose une évolution tectonique grenvillienne globale pour 
cette région et présente également des perspectives de travaux. Ces deux chapitres répondent donc 
aux deuxième et troisième objectifs. 
1.3.4 Autres contributions de l'auteur 
Les trois rapports suivants écrits pour le MERNQ, présentent les résultats préliminaires de ces 
travaux : 
Jannin, S., Gervais, F., et Moukhsil, A. 2013. Trois phases de déformation autour de la zone de 
charriage de l’Allochtone au sud du réservoir Manicouagan (Grenville central, Québec). Ministère 
des Ressources Naturelles, Québec, p. 28. 
Jannin, S., Gervais, F., et Moukhsil, A. 2014. Les déformations permettant l'enfouissement et 
l'exhumation du Parautochtone au sud du réservoir Manicouagan (Province de Grenville central 
Québec). Ministère des Ressources Naturelles, Québec, p. 41. 
Jannin, S., Gervais, F., Moukhsil, A., Crowley, J. L., et Augland, L. E. 2017. Datation U/Pb des 
déformations inverses et normales dans la Province de Grenville central (Manicouagan, Québec): 
évidence d’un chenal orogénique dans le Parautochtone. In Géologie et ressources minérales de la 
partie centrale de la Province de Grenville. Ministère de l’Énergie et des Ressources naturelles, 
Québec. 
Le deuxième rapport est interne au MERNQ et n'est pas disponible sur leur plateforme internet 
tandis que le troisième rapport contribue à une synthèse sur la région de Manicouagan.  
Ces travaux ont également été présentés lors des conférences : 
Affiche à Québec Mines (Québec, novembre 2012) : Caractérisation de la déformation entre le 
Parautochtone et l'Allochtone au sud-ouest du réservoir de Manicouagan, Grenville central, Québec 
: Résultats préliminaires. Jannin, S., Gervais, F., et Moukhsil, A. 
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Affiche à Québec Mines (Québec, novembre 2013) : Les déformations liées à l'enfouissement et 
l'exhumation du Parautochtone au SO du réservoir Manicouagan, Province de Grenville centrale, 
QC. Jannin, S., Gervais, F., et Moukhsil, A. 
Affiche à Québec Mines (Québec, novembre 2015) : Impact d'un pluton anorthositique sur la 
structuration d'un chenal orogénique dans le Parautochtone au SO du réservoir Manicouagan, 
Province de Grenville central, QC. Jannin, S., Gervais, F., et Moukhsil, A. 
Présentation orale au GAC-MAC (Montréal, mai 2015) : Orogenic wedge or channel flow for the 
tectonic evolution of Parautochthonous Belt? New evidence from the Central Grenville Province. 
Jannin, S., Gervais, F., Moukhsil, A., Crowley, J. L., et Augland, L. E. 
Présentation orale au GSA-NE (Albany, mars 2016) : Pre or syn-Grenvillian deformation of the 
Parautochthonous Belt, Central Grenville Province (Manicouagan Reservoir area)? Jannin, S., 
Gervais, F., Moukhsil, A., Crowley, J. L., et Augland, L. E. 
Présentation orale à la SGA (Québec, août 2017) : Linking channel-flow processes to pegmatite 
potentially mineralized in REE in the central Grenville Province. Jannin, S., Gervais, F., Moukhsil, 
A., Crowley, J. L., Augland, L. E., Turlin, F., André-Mayer, A-S. et Vanderhaeghe, O. 
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CHAPITRE 2 ARTICLE 1 : DÉFORMATIONS TARDI-
GRENVILLIENNES DANS LA CEINTURE PARAUTOCHTONE 
(PROVINCE DE GRENVILLE CENTRALE) : CONTRAINTES 
GÉOCHRONOLOGIQUES PAR COUPLAGE DE MÉTHODES U/PB DE 
HAUTE RÉSOLUTION SPATIALE ET DE HAUTE PRÉCISION 
2.1 Introduction à l'article 
Ce chapitre est un article soumis au Journal Canadien des Sciences de la Terre par les auteurs : 
Sophie Jannin (Polytechnique Montréal), Félix Gervais (Polytechnique Montréal), Abdelali 
Moukhsil (Ministère de l’Énergie et des Ressources naturelles), Lars Eiving Augland (GEOTOP, 
Université du Québec à Montréal) et James L. Crowley (Boise State University). Il présente de 
nouvelles données structurales, métamorphiques et géochronologiques basées sur une étude de 
terrain au SO du réservoir Manicouagan, dans la Ceinture parautochtone. Ces données combinées 
visent à déterminer l'âge des différentes phases de déformation et du métamorphisme d'anatexie de 
la Ceinture parautochtone, ainsi, que la préservation éventuelle de déformations antérieures à 
l'orogénie grenvillienne. Ce chapitre démontre également l'intérêt majeur à combiner la technique 
de l'ablation laser (LA-ICP-MS) qui permet de discriminer les populations de zircon en se basant 
sur leur géochimie en éléments traces et leur géochronologie U/Pb, avec la technique de datation 
de haute précision de l'ablation chimique par dilution isotopique (CA-ID-TIMS) qui détermine 
précisément l'âge de ces populations. Cette stratégie est particulièrement efficace dans les terrains 
métamorphiques du Précambrien où une technique de haute résolution spatiale est requise pour 
résoudre l'origine de zircon complexe, mais engendre des erreurs trop grandes pour discriminer les 
phases de déformation séparées par quelques millions d'années. Or, discriminer les âges de chaque 
phase de déformation est nécessaire pour appuyer la présence d'un modèle tectonique en particulier.  
Dans ce chapitre la notation des phases de déformation et de leur fabriques planaires et linéaires 
n'ont pas d'indice "p" faisant référence à la Ceinture parautochtone, puisque par exemple D1, S1 et 
L1 réfèrent respectivement à la première phase de déformation cartographiée et à ses foliations et 
linéations. Dans le reste de la thèse, l'indice "p" a été ajouté, pour différencier les déformations de 
la Ceinture parautochtone de celle allochtone. Dans les autres chapitres et dans le résumé de cette 
thèse, cette première phase de déformation est donc notée Dp1, avec une Sp1 et une Lp1. L'épisode 
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de métamorphisme de la Ceinture parautochtone est également noté M1 dans ce chapitre, alors 
qu'ailleurs la notation Mp1 y réfère. De surcroit, dans cet article, seules les phases de déformation 
principales ont été décrites, celles secondaires sont donc décrites dans l'annexe A, mais 
apparaissent dans le tableau 2.1 synthétisant toutes les phases de déformation et dans la figure 2.11 
de conclusion de l'article. De façon similaire, la description complémentaire de tous les paragneiss 
et des paragenèses des paragneiss sans aluminosilicates ainsi que la description des paragenèses 
des amphibolites et gabbros, non essentiels pour établir les contraintes métamorphiques aux phases 
de déformation, sont présentés respectivement dans les annexes B et C. 
2.2 Résumé 
Dans la Ceinture parautochtone de la Province de Grenville centrale (réservoir Manicouagan), la 
datation des structures révèle que l'orogène grenvillien a oblitéré les fabriques antérieures. 
Ainsi, les structures D1 et D2 indiquent un cisaillement inverse à vergence nord, avec 
respectivement des linéations SSE et SSO. Les structures D3 indiquent un cisaillement oblique-
normal à vergence OSO.  
Une stratégie innovatrice combinant la géochronologie U/Pb sur zircon par ablation laser (LA-ICP-
MS) et par abrasion chimique par dilution isotopique (CA-ID-TIMS) contraint l'âge de ces 
déformations. Les surcroissances internes et externes des grains de zircon d'un leucosome syn-D2, 
indiquant deux périodes de croissance, sont interprétées respectivement comme les âges de D1 et 
D2. Le groupe 1 donne un âge 206Pb/207Pb de 1008 ±18 Ma (LA-ICP-MS) et un âge concordia de 
1002 ±2 Ma (CA-ID-TIMS). Le groupe 2 donne un âge 206Pb/207Pb de 995 ±21 Ma (LA-ICP-MS) 
et un âge concordia de 986 ±4 Ma (CA-ID-TIMS). Une pegmatite tardi-D2 donne un âge 
206Pb/207Pb de 961 ±22 Ma (LA-ICP-MS). L'âge de D1 coïncide avec celui du groupe 1 du 
leucosome, soit 1002 Ma. En effet, le zircon ne peut croître avant l'anatexie, or ce groupe possède 
les caractéristiques d’une croissance en présence de fusion partielle et un rubanement migmatitique 
définit la S1. L'âge de D2 est contraint à 986-961 Ma par la cristallisation du leucosome syn-D2 
coïncidant au groupe 2, et celle de la pegmatite tardi-D2. 
Ainsi, dans la Ceinture parautochtone centrale près de l'ABT, la première déformation étant 
grenvillienne, aucune évidence d'évènement tectono-métamorphique pré-grenvillien n'est 
préservée.  
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2.3 Introduction 
Lors d'une orogénèse impliquant un continent, le socle se fait éventuellement chevaucher et est 
incorporé dans le cœur d'un orogène. Distinguer les structures et textures métamorphiques formées 
lors de cette orogenèse de celles formées lors d'évènements tectoniques antérieurs est un grand défi 
qui requiert une approche multidisciplinaire. Plusieurs études ont lié des réactions métamorphiques 
à des zones de croissance spécifiques de zircon ou de monazite par leur texture (p. ex. Vavra et al., 
1990; Gervais et Hynes, 2013) ou leur composition chimique (p. ex. Rubatto et al., 2001, 2006; 
Foster et al., 2004; Pyle et Spear, 2003; Gasser et al., 2015; Gervais et Crowley, 2017). Il est alors 
possible de lier indirectement ces réactions métamorphiques à des structures pour déterminer l'âge 
de déformation. Une méthode plus directe consiste à dater des minéraux néoformés dans des 
structures spécifiques. Dans le meilleur des cas, les grains datés forment eux-mêmes les indicateurs 
cinématiques (Williams et Jercinovic, 2012) ou certains groupes de monazite/zircon se trouvent 
principalement dans des types de structures spécifiques comme des ombres de pression (p. ex. 
Gervais et Brown, 2011) ou différentes générations de foliation (Williams et Jercinovic, 2012). 
Bien que ces méthodes soient robustes, elles requièrent de trouver ces structures clés au retour de 
la campagne de terrain. Une stratégie plus traditionnelle, mais avec une plus grande chance de 
réussite puisque développée directement sur le terrain, consiste à contraindre l'âge de déformation 
en datant différentes phases de matériel leucogranitiques (leucosome, dykes, sill) présentant des 
relations de recoupement sur le terrain (p. ex. Crowley et al., 2003; Gibson et al., 2005). 
En principe, cette méthode est robuste, mais plusieurs problèmes pratiques doivent être pris en 
compte pour que les résultats soient significatifs. Un problème évident concerne la présence de 
différentes générations de surcroissance sur les minéraux datés (zircon et monazite), et la possibilité 
de noyaux hérités dans le liquide. La méthode commune de dilution isotopique au spectromètre de 
masse par ionisation thermique (ID-TIMS) peut être inappropriée lorsque ces minéraux sont 
intégralement dissous, ce qui donne alors des résultats discordants (Foster et al., 2004; Gibson et 
al., 2005). Un exemple probant de ce problème provient de la Cordillère canadienne où 
l'interprétation d'une déformation précambrienne dans le cœur du dôme Frenchman Cap du 
Complexe de Monashee, basée sur des âges discordants obtenus par ID-TIMS sur les granites de 
la Suite de Bourne (Crowley, 1999), a été remise en question par les âges éocènes obtenus par la 
méthode SHRIMP (sonde ionique de très haute résolution spatiale) dans le cœur du dôme Thor-
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Odin plus au sud (Vanderhaegue et al., 1999). Ce n'est qu'en redatant les bordures de zircon des 
dykes de granite par une autre méthode à haute résolution spatiale (ablation laser) et en combinant 
ces données à des relations de recoupements systématiques, et à la composition chimique du zircon 
et de la monazite que l'interprétation initiale, d'une déformation précambrienne (Crowley, 1999), a 
pu être confirmée (Crowley et al., 2008; Gervais et al., 2010). La datation par ablation laser, de par 
sa précision de 1-3%, fonctionne bien pour différencier deux évènements tectoniques proches dans 
les orogènes jeunes comme la Cordillère canadienne ou l'Himalaya, ou deux évènements éloignés 
dans les orogènes précambriens, mais dans ces derniers, la précision est en limite d'application pour 
des évènements tectoniques proches. Par exemple, Soucy La Roche et al. (2015) ont clairement 
documenté la présence de quatre groupes compositionnels de zircon dans une pegmatite 
grenvillienne (ca. 1060 Ma), mais il était impossible de les distinguer par la méthode d'ablation 
laser utilisée, qui retourne des incertitudes de 15-20 millions d'années. La stratégie combinant les 
deux types d'analyses présentée dans notre étude palie à ces problèmes. 
La Province de Grenville s'est formée lors d'une évolution tectonique complexe ayant culminée 
entre 1090 et 980 Ma par l'orogénie grenvillienne, et se divise en deux ensembles, la Ceinture 
parautochtone au NO, et la Ceinture allochtone au SE (Rivers et al., 1989; Rivers, 1997, 2008; 
Corrigan et al., 2000; Gower et Krogh, 2002; Rivers et al., 2012). Le premier, constitué de roches 
du socle du craton nord-américain et de sa couverture méta-sédimentaire, soit de roches provenant 
du cœur de la Laurentia (Fig. 2.1A; Carr et al., 2000; Rivers et Corrigan, 2000; Gower et Krogh, 
2002; Rivers, 2008; Hynes et Rivers, 2010; Rivers et al., 2012), a été déformé et métamorphisé aux 
faciès schiste vert à granulite, respectivement à proximité du Front de Grenville et plus au SE, lors 
de la phase Rigolet de l'orogénie grenvillienne, soit entre 1000 et 980 Ma (Rivers, 2008). Le second, 
constitué de roches majoritairement péri-cratoniques à exotiques, soit localisées à la marge ou au 
large de la Laurentia, chevauchées sur le craton nord-américain (Fig. 2.1A; Carr et al., 2000; Rivers 
et Corrigan, 2000; Gower et Krogh, 2002; Rivers, 2008; Hynes et Rivers, 2010; Rivers et al., 2012), 
a été métamorphisé aux faciès amphibolite supérieur à granulite pendant la phase Ottawan de 
l'orogénie grenvillienne, soit entre 1090 et 1040-1020 Ma (Fig. 2.1A; Rivers et al., 1989, 2012). 
La zone de charriage basale de la Ceinture allochtone (Allochthon Boundary Thrust ou ABT), est 
une zone de cisaillement inverse d'échelle crustale, à vergence NO, présente dans l'ensemble de la 
province (Fig. 2.1A). Cette structure, aurait amené le chevauchement de la Ceinture allochtone sur 
la Ceinture parautochtone lors de l'Ottawan (Rivers, 2008). Subséquemment, à la fin de l'Ottawan 
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et lors du Rigolet, l'ABT serait devenue inactive, et la propagation du front de compression vers 
l'avant-pays, aurait activé le Front de Grenville qui correspond à chevauchement de la Ceinture 
parautochtone sur l'avant-pays (Rivers, 2008). 
Malgré qu'une déformation ductile et pénétrative soit observée sur toute la longueur de la Ceinture 
parautochtone et qu'elle soit généralement parallèle au Front de Grenville, l'âge de cette 
déformation varie de grenvillien à archéen (Rivers, 1983a; Owen et al., 1986, 1988; Berclaz et al., 
1995; Bethune, 1997; Krogh et al., 2002; Martignole et Martelat, 2005; van Gool et al., 2008). 
Dans la Province de Grenville orientale (Labrador) et dans la partie ouest de la Province de 
Grenville centrale (Québec, Chibougamau), des relations de recoupement avec les gabbros 
mésoprotérozoïques (Rivers, 1983a; Schärer et al., 1986; Owen et al., 1986, 1988; Brown et al., 
1992; Connelly et Heaman, 1993; Daigneault et Allard, 1994; van Gool et al., 2008) et par une 
pegmatite syn-déformation de 1730 Ma (âge discordant dans Krogh et al., 2002) démontrent la 
présence d'une gneissosité pré-grenvillienne. Cette déformation secondaire n'est préservée qu'à 
proximité du Front de Grenville où le métamorphisme grenvillien est au faciès schiste vert alors 
qu'elle est oblitérée par la déformation principale grenvillienne, à des faciès métamorphiques plus 
élevés au SE, soit vers le cœur de l'orogène (Rivers, 1983b; van Gool et al., 2008). 
Par contraste, dans la Province de Grenville occidentale en Ontario, les dykes de Sudbury 
cristallisés à 1235 Ma et plissés par l'orogénie grenvillienne, recoupent une fabrique gneissique 
principale. Bien qu'elle soit généralement parallèle aux fabriques grenvilliennes, cette gneissosité 
principale est nécessairement anté-grenvillienne, et a été reliée à un évènement tectonique d'origine 
méconnue fin Pinwarien, à ~1450 Ma (Bethune, 1997). À l'ouest du Québec (est de la route 117), 
des dykes mafiques paléo à mésoprotérozoïques recoupent localement la fabrique gneissique 
principale (Martignole et Martelat, 2005), ce qui supporte l'interprétation de Berclaz et al. (1995) 
voulant que cette fabrique soit archéenne.  
 
Somme toute, dans la Province de Grenville occidentale, la préservation d'une fabrique pré-
grenvillienne pénétrative parallèle au grain structural typiquement grenvillien (NE-SO) semble 
paradoxale puisque le métamorphisme grenvillien de haut grade aurait dû favoriser son oblitération 
complète, tel qu'observée dans la Province de Grenville orientale. Plusieurs hypothèses pourraient 
être proposées telle qu'une rhéologie des roches variable à l'intérieur de la Ceinture parautochtone, 
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entraînant une réponse à la déformation différente ou encore des erreurs de localisation du Front 
de Grenville. Il est également possible que ce paradoxe ne soit qu'apparent et s'explique par des 
méthodes de datations inappropriées dans les terrains de haut grade métamorphique précambrien, 
pour les raisons abordées précédemment. 
Nous présentons les résultats d'une étude basée sur des travaux de terrain effectués au sud du 
réservoir Manicouagan (Province de Grenville centrale), dans la partie sommitale de la Ceinture 
parautochtone près de l'ABT. L'analyse structurale présentée décrit les différentes phases de 
déformation cartographiées, puis l'analyse métamorphique établie la chronologie relative de ces 
phases avec les réactions métamorphiques. Dans le but d'obtenir les âges précis de ces phases de 
déformation, nous appliquons ensuite une nouvelle stratégie de datation géochronologique sur des 
échantillons d'intrusion et de leucosomes syn-déformations. Cette stratégie allie la haute précision 
spatiale de l'ablation laser avec un spectromètre de masse à plasma couplé par induction (LA-ICP-
MS), requise pour distinguer les variations d'âge et de composition en éléments de terres rares 
(ÉTR) intra-granulaires de zircon pour tracer leur origine, à la haute précision de l'érosion chimique 
par dilution isotopique au spectromètre de masse par ionisation thermique (CA-ID-TIMS), 
nécessaire pour discriminer les âges des différentes générations de déformation. Ainsi, cette 
stratégie nous permet non seulement de distinguer les fabriques et le métamorphisme pré-
grenvilliens et grenvilliens de cette région, mais aussi d'en déterminer l'âge exact. 
2.4 Contexte géologique 
2.4.1 Régions voisines au réservoir Manicouagan 
Dans les régions voisines au réservoir Manicouagan, des fabriques anté-grenvilliennes sont 
partiellement préservées. Dans la Province de Grenville orientale (Labrador ouest) près du Front 
de Grenville, une déformation archéenne granulitique dans les gneiss archéens contiguës à la 
Province du Supérieur a été documentée (Rivers, 1983a, 1983b; Brown et al., 1991; van Gool et 
al., 2008), alors qu'à proximité de l'Orogène du Nouveau Québec, les sédiments du Groupe de Knob 
Lake (Rivers, 1980) et les gneiss archéens ont été déformés lors de cette orogénèse (~1820 Ma; 
Fig. 2.1A; Rivers, 1983a; Brown et al., 1992).  
À ces endroits, les phases de déformation anté-grenvilliennes se distinguent des déformations 
grenvilliennes car les fabriques archéennes sont définies par un rubanement gneissique granulitique 
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alors que les fabriques grenvilliennes sont définies par des assemblages minéralogiques de plus bas 
grade métamorphique (Rivers, 1983a; van Gool et al., 2008), ou parce que les fabriques anté-
grenvilliennes sont recoupées par des gabbros mésoprotérozoïques, connus en tant que Suite 
intrusive de Shabogamo (Rivers, 1983a; Brown et al., 1992; van Gool et al., 2008). Ces gabbros se 
sont mis en place sous forme de filon-couches dans la stratigraphie préalablement plissée des 
roches méta-sédimentaires paléoprotérozoïques du Groupe de Knob Lake (Rivers, 1983a), ou sous 
forme de dykes qui recoupent la stratification et la foliation S1 dans ces méta-sédiments (Brown et 
al., 1992). Vers le sud de la Ceinture parautochtone, proche de l'ABT, la Suite intrusive de 
Shabogamo a donné par ID-TIMS deux âges U/Pb discordants d'interceptes supérieurs, et donc 
incertains, de 1452 +15/-13 Ma sur baddeleyite et de 1459 +23/-22 Ma sur zircon (Connelly et 
Heaman, 1993; Connelly et al., 1995).  
Plusieurs phases de déformation grenvilliennes ont été rapportées dans la Ceinture parautochtone. 
Dans cette étude, elles sont notées D* ou D' de façon à les distinguer des déformations observées 
dans la région étude. Dans la Province de Grenville orientale (Labrador ouest) à proximité du Front 
de Grenville, trois phases de déformation ont été décrites; soient : 1) une foliation S1* pénétrative 
à vergence NO et des plis isoclinaux P1*; 2) des plis P2* et des chevauchements à vergence NO 
déformant la S1*; puis 3) des plis P3* plurikilométriques plongeant vers le SE (Rivers, 1983a; van 
Gool et al., 2008). Dans la Ceinture parautochtone de la Province de Grenville centrale, à proximité 
de l'ABT, une phase de déformation D1' prédomine et devient pénétrative avec l'apparition de 
linéations parallèles aux axes de plis P1'. Ces linéations et axes de plis plongent soit vers le SE, 
soit vers le NO, sous l'influence de plis P2' ouverts et NE-SO (Clarke, 1977). Enfin, l'absence de 
cartographie en continue de la Province de Grenville orientale à celle centrale ne permet pas 
d'établir les corrélations entre les phases de déformation de ces deux régions. 
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Figure 2.1 : A) Répartition du métamorphisme ottawan et rigolet en fonction des conditions de 
pression et répartition des déformation anté-grenvilliennes (modifiée de Rivers, 2008 et de Rivers 
et al., 2012). B) Schéma structural de la région d'étude, au SO du réservoir Manicouagan 
(interprétation de la carte géologique de Moukhsil et al., 2013a; les dates correspondent à des âges 
de cristallisation ou de dépôt sur zircon détritique) où figurent les plis polyphasés, les intensités 
des déformations et les secteurs tectoniques (modifié de Jannin et al., 2013, 2014, accepté pour 
publication). 
2.4.2 Région à l'étude 
Le terrain d'étude se situe au SO du réservoir Manicouagan dans la Province de Grenville centrale 
(Fig. 2.1) et a fait l'objet de travaux de cartographie réalisés par le ministère de l'Énergie et des 
Ressources naturelles du Québec (MERNQ; Moukhsil et al., 2013a). La Ceinture parautochtone, 
aussi appelée Terrane de Gagnon dans cette région, est formée du Groupe de Gagnon (Clarke, 
1977) et du Complexe de Ulamen (Moukhsil et al., 2013a). Ce complexe regroupe les roches du 
socle archéen, comprenant des gneiss tonalitiques datés à 2681 Ma (datation U/Pb sur zircon; 
Moukhsil et al., 2013a), des gneiss granitiques et des gabbros gneissiques en interlits ou en dykes 
non datés (Fig. 2.1B). Le Groupe de Gagnon regroupe les roches de la couverture 
paléoprotérozoïque comprenant des paragneiss migmatiques, des formations de fer, des quartzites 
et des marbres. Bien que ces formations appartiennent vraisemblablement au Groupe de Knob Lake 
qui s'est déposé sur la marge de la Laurentia à ~1900 Ma dans l'Orogène du Nouveau Québec 
(Rivers, 1980), leur nature hautement déformée et l'absence de certaines unités lithologiques dans 
la région d'étude, tel que les formations de Seward et d'Attikamagen, ne permettent pas d'établir 
une corrélation stratigraphique robuste. Ainsi nous préférons employer le terme Groupe de Gagnon 
dans cette étude pour assurer une continuité avec la terminologie établie lors de la cartographie 
récente de la région d'étude par Moukhsil et al. (2013a). Les aluminosilicates présents dans les 
paragneiss sont la kyanite au NO de la région d'étude et la sillimanite au SE. Les paragneiss à 
kyanite ont suivi une boucle Pression-Température (P-T) serrée et de sens horaire, culminant à des 
pressions de 1250-1300 MPa et à des températures de 815-830°C (Jordan et al., 2006; Indares et 
al., 2008). Pour les paragneiss à sillimanite, seul le chemin P-T rétrograde est connu et il a des 
conditions métamorphiques maximales de 1000 MPa et de 875°C (Jordan et al., 2006; Indares et 
al., 2008). L'âge de cristallisation des leucosomes dans les champs de stabilité de la kyanite et de 
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la sillimanite a été contraint à 995-985 Ma par datation U/Pb sur monazite, alors que l'âge de 
refroidissement sous des températures de 700-600 oC a été contraint à 961-956 Ma par datation 
U/Pb sur titanite (Jordan et al., 2006).  
Au SO du réservoir Manicouagan, les zones de cisaillement majeures sont l'ABT et la Zone de 
cisaillement Relay (Fig. 2.1B). Cette dernière était originellement interprétée comme le site de 
l'ABT (Hynes et al., 2000), mais les lithologies (Dunning et Indares, 2010; Moukhsil et al., 2013a) 
et les âges modèles Sm/Nd (Thomson et al., 2011), indiquent que la Zone de cisaillement Relay est 
localisée au cœur des gneiss archéens, bien que Dunning et Indares (2010) la considère comme un 
contact tectonique important marquant l'apparition d'abondants dykes de gabbro et de granite. Le 
tracé de l'ABT a donc été placé plus à l'est et définit le contour d'un antiforme plongeant vers le 
SE, dont les flancs sont orientés NO-SE, la charnière NE-SO et le cœur constitué de la Ceinture 
parautochtone (Fig. 2.1B). 
Quelques données sont disponibles concernant l'âge de la déformation et du métamorphisme dans 
la Ceinture parautochtone de la région d'étude. Dans le Groupe de Gagnon, deux échantillons datés 
par U/Pb sur monazite donnent une analyse concordante à 1738 Ma, et trois analyses discordantes 
formant une régression linéaire ayant un intercepte supérieur à 1719 Ma, interprétées comme un 
évènement métamorphique ancien (Jordan et al., 2006). Par contre, tous les âges U/Pb obtenus par 
la méthode LA-ICP-MS sur zircon dans les roches méta-sédimentaires sont discordants et forment 
une ligne de mélange avec des interceptes supérieur et inférieur respectivement de 1875 et de ~1009 
Ma (Davis et Dion, 2012a). Les grains de zircon analysés dans le Complexe de Ulamen, ne 
semblent pas avoir enregistrés cet évènement de 1738 Ma puisqu'aucune analyse concordante n'a 
retourné un âge compris entre 2442 et 1016 Ma et que les analyses discordantes forment une ligne 
de mélange avec des interceptes archéens et grenvilliens (Jordan et al., 2006; Davis et Dion, 2012a 
et b). Cependant, la présence d'une déformation archéenne a été rapportée par Dunning et Indares 
(2010) qui ont documentés un dyke de granite recoupant la foliation dans les gneiss archéens. L'âge 
d'intrusion de ce dyke est estimé à 1741 ±32 Ma par l'intercepte supérieur d'une régression linéaire 
passant par quatre analyses discordantes (Dunning et Indares, 2010). Ainsi, les données disponibles 
sur l'existence d'un évènement tectono-métamorphique protérozoïque anté-grenvillien dans la 
région d'étude sont ambigües. 
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2.5 Description litho-tectonique 
Les affleurements de roches du Complexe de Ulamen contiennent des orthogneiss tonalitiques à 
granitiques voir charnockitiques rubanés, généralement interlités avec des niveaux mafiques de 
composition gabbroïque à gabbronoritique, voir amphibolitique puisque les pyroxènes ne sont plus 
distinguables. Cependant, certains affleurements ne sont composés que de roches mafiques 
homogènes et massives. Les interlits aussi bien felsiques que mafiques sont d'épaisseur infra-
centimétrique à pluri-métrique et peuvent être boudinés. Ces orthogneiss felsiques et mafiques sont 
généralement migmatitiques avec un pourcentage de leucosome très variable de moins de 5% à 
plus de 70%, avec une moyenne de 15-35% pour les orthogneiss felsiques et une moyenne de 5 à 
20 % pour les orthogneiss mafiques.  
Les affleurements de roches du Groupe de Gagnon contiennent généralement des paragneiss 
migmatiques, et ils contiennent localement des niveaux de quartzite interlités avec de marbres et 
des niveaux de roches calcosilicatées interlités avec des niveaux siliceux interprétés comme des 
métacherts. Le pourcentage de leucosome varie de 5 à 90% avec une moyenne 15 à 40% dans les 
paragneiss. Enfin, des paragneiss du Groupe de Gagnon peuvent être observés en lambeaux dans 
les orthogneiss, des boudins de roches ultramafiques peuvent être continus dans les orthogneiss et 
dans les paragneiss, et localement des dykes de gabbro intrudent les orthogneiss, notamment dans 
la Zone de cisaillement Relay. 
Dans les orthogneiss et les paragneiss du Groupe de Gagnon, la foliation est généralement définie 
par les interlits et les orientations préférentielles des minéraux et des leucosomes. Localement dans 
les paragneiss, une distinction entre les différentes phases de déformation peut être effectuée 
puisque qu'une première génération de leucosome définie une première foliation et qu'une 
deuxième génération de leucosome définie une deuxième foliation. La linéation est définie par 
l'orientation préférentielle des grains d'amphibole contenus dans les orthogneiss felsiques et 
mafiques ou dans les dykes de gabbro recoupant la foliation. Localement elle est également 
marquée par l'étirement des grains de quartz dans les paragneiss et dans les orthogneiss felsiques, 
et localement par l'orientation préférentielle de la sillimanite dans les paragneiss. Enfin, le 
changement de conditions métamorphiques au faciès granulite, marqué dans les paragneiss par la 
présence de kyanite au NO de la région d'étude et par la présence de sillimanite au SE de cette 
région, préalablement documenté par Jordan et al. (2006) et Indares et al. (2008), a également été 
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observé. Ce changement s'accompagne d'une transition dans le grain structural et pourrait indiquer 
un niveau structural inférieur à l'ouest de la région d'étude, et supérieur à l'est de cette région.   
2.6 Géologie structurale 
2.6.1 Méthodologie et nomenclature 
Cette section présente une analyse structurale de la Ceinture parautochtone, dans la région d'étude, 
réalisée à partir nos données de terrain et de celles prisent lors de la cartographie du MERNQ 
(Moukhsil et al., 2013a). Les linéations mesurées sont des linéations minérales ou d'étirement. Les 
cisaillements sont notés décrochant-inverse ou décrochant-normal pour un angle de chute d'une 
linéation inférieur à 45°, et inverse-décrochant ou normal-décrochant pour un angle supérieur à 
45°. Les sens de cisaillement ont été déduis de divers indicateurs cinématiques, généralement au 
nombre de 2 à 5 par affleurement, observés dans le plan XZ de l'ellipsoïde de déformation. Les 
intensités des déformations ont été évaluées qualitativement sur une échelle de 1 à 5 (5 
correspondant à une déformation très intense, figure 2.1B) et les critères de cette évaluation sont 
décrits dans l'appendice 1. La zone d’étude a été divisée en six secteurs selon différents critères, 
soient : 1) les attitudes des fabriques (Fig. 2.2); 2) l’intensité de la déformation; 3) l'évidence de 
zones de cisaillement; et 4) l'évidence de phases de déformation distinctes. Ces fabriques ont été 
mesurées aussi bien dans le Groupe de Gagnon paléoprotérozoïque que dans les gneiss archéens 
du Complexe de Ulamen que nous n'avons pas pu départager sur la base des structures.  
La carte géologique détaillée du secteur B (Fig. 2.3) a été réalisée à partir des données du MERNQ 
et des levés magnétiques (D'Amours et Intissar, 2012a, 2012b) auxquels ont été appliqués les filtres 
de dérivée verticale d'ordre 1 et de tilt (Geosoft, 2007). La présence des formations de fer a été 
supposée dans le cas d'une anomalie fortement positive visible sur la carte du champ magnétique 
résiduel (550,9 à 14948,7 nT) et sur la carte du gradient magnétique (0,99 à 81,89 nT/m). Sur la 
carte du gradient magnétique, ces anomalies positives sont communément entourées d'une 
anomalie fortement négative, comprise entre -0,76 à -29,84 nT/m. Les contours géologiques ont 
été tracés en s'appuyant sur les foliations mesurées et sur les lignes d'anomalies positives et 
négatives du gradient vertical magnétique et du tilt. Les traces des structures interprétées sont 
d'ailleurs une combinaison de ces lignes et des foliations observées sur les affleurements; la 
quantité de ces traces a ensuite été augmentée afin de faire ressortir les plis.  
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Finalement, dans la Ceinture parautochtone, trois grandes phases de déformation ont pu être 
observées, soit D1, D2 et D3. Les fabriques et les cisaillements sont présentés par secteur et sont 
suivis d'une description des indices permettant d'établir l'ordre chronologique relatif des phases de 
déformations. Ces fabriques n'impliquent pas nécessairement des phases de déformations 
régionales distinctes et peuvent être le produit de la déformation progressive (Williams, 1985). Il 
est aussi possible qu'une phase D2 à un affleurement donné corresponde à une D1 d'un autre, et ce 
problème sera discuté dans la discussion. 
2.6.2 Résultats 
2.6.2.1 Description des structures 
2.6.2.1.1 Secteurs A à C 
Les secteurs A à C, localisés au NO de la région à l'étude (Fig. 2.1B), présentent deux groupes de 
déformation définis par des maximas de fabriques planaires et de fabriques linéaires différents. 
Dans le secteur A, dont les données ne proviennent que du MERNQ, le pôle de foliation du premier 
groupe indique une foliation orientée ONO-ESE avec un fort pendage vers le SSO, tandis que le 
pôle du second groupe indique une foliation globalement orientée NE-SO avec un pendage modéré 
vers le SE (tableau 2.1, Fig. 2.2, 2.4). Les linéations forment un maxima à plongement modéré vers 
le SSE, probablement associées au premier groupe de foliation, puisqu'au NO de la région d'étude, 
la seconde déformation est peu pénétrative. Ce point sera discuté subséquemment. 
Dans le secteur B, (tableau 2.1, Fig. 2.2, 2.4) la foliation est généralement orientée NE-SO à 
pendage modéré à fort vers le SE, et semble équivalente au deuxième groupe du secteur A, mais 
localement la foliation est ESE-ONO à pendage modéré à fort et semble équivalente au premier 
groupe du secteur A. D'après les mesures du MERNQ, deux pôles de linéation toutes deux obliques 
sont également visibles sur le stéréogramme, celui appartenant au premier groupe est 38→N138 et 
celui appartenant au deuxième groupe est 28→N201. Sur l'affleurement 12SJ14 exposant des 
paragneiss du Groupe de Gagnon, une foliation N101/68 définie par une première génération de 
leucosome est recoupée par une schistosité de plan axial qui correspond au deuxième groupe et est 
définie par une deuxième génération de leucosome (Fig. 2.5A1). Un mouvement apparent senestre 
pluri-centimétrique est visible le long de ces plans axiaux NE-SO à fort pendage (Fig. 2.5A). Les 
axes de plis portés par cette schistosité dans le secteur B, ont des attitudes très variables, soit 
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fortement plongeant vers le NE et le SE, soit à plongement modéré vers le SO (Fig. 2.2). Sur la 
carte géologique et le schéma structural, deux traces de plan axial, de plis isoclinaux NO-SE et de 
plis ouverts NE-SO, indiquent la présence de plis superposés appartenant respectivement au 
premier et au deuxième groupes (Fig. 2.1B et 2.3). Le Groupe de Gagnon qui constitue un niveau 
repère, puisqu'il correspond à des sédiments protérozoïques déposés sur le craton archéen, dessine 
également des motifs en croissant typiques de plis superposés (Fig. 2.3; type 2 de Ramsay, 1967). 
D'après l'interprétation du levé magnétique, à l'ouest et à l'est de la carte (Fig. 2.3), les gneiss du 
socle sont respectivement en contact avec une formation de fer et avec des marbres incluant des 
formations de fer. Ces relations suggèrent une gradation stratigraphique latérale qui est peu 
probable sur les quelques kilomètres séparant ces deux contacts, bien que ceux-ci soient plissés. 
Une hypothèse pouvant expliquer ces deux contacts serait la présence d'un chevauchement 
cryptique anté-D1 qui les aurait juxtaposés. 
 
Tableau 2.1 : Sommaire des fabriques de toutes les déformations dans la Ceinture parautochtone 
de la région d'étude (modifié de Jannin et al., accepté pour publication). 
Défor
mation 
Secteur Foliation Linéation 
Intensité 
déformation 
Plan 
axial 
Axe de pli Cisaillement 
D1 A N110/75 modérée→SSE 
    
B N101/68; 38→N138 
    
F N110/73 37→N122 3-4 
 
30→N111 N098/64 dextre et N140/53 
inverse-dextre 
D1? C O à N/modérée modérée→N000 
à N150 
4  modéré→SE N127/82 inverse, N330/67 
dextre et senestre, N337/56 
senestre 
D2 B schistosité de plan axial; 
foliation N048/52 
28→201 
 
N050/84 variable, fort 
plongement 
apparent senestre 
D N029/65 (pendage de 20 
à 90°); N028/60 
21→N189; 
28→N193 
variable : 3-5 
 
19→N195; 
21→N189 
senestre et inverse 
D ouest Plissée et répartie sur un 
plan N280/75 
   
15→N190 inverse-décrochant 
E N067/65; N065/58 modérée→N170 pli : charnière 
2-3, flanc 4-5 
   
D2? C NNO à N/80 L2? : ~20→S    N181/79 senestre 
D2 
tardive 
D plan de cisaillement 
    
N055/82 senestre-normal 
schistosité de plan axial 
  
N029/75 
 
dextre et senestre 
D3 E N070/42 13→N239 4 
 
31→N237 dextre-normal 
Nota : en noir = données de cette étude; en bleu = données MERNQ (tirées de Moukhsil et al., 2013a); en gras = moyenne issue 
des contours de densité 
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Figure 2.2 : Stéréogrammes des pôles des foliations S1, S2, des linéations L1 à L3 et des axes de plis A1, A2; les linéations L2 et L3 ont 
pu être déterminées à l'affleurement lorsque la L2 était déformée par des cisaillements locaux (modifié de Jannin et al., accepté pour 
publication). 
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Dans le secteur C, les foliations ont généralement une attitude NO-SE avec un pendage modéré 
vers le NE, identique au premier groupe du secteur A, mais certaines sont NE-SO à pendage modéré 
à fort vers le SE, et semblent identiques au deuxième groupe du secteur A (tableau 2.1, Fig. 2.2, 
2.4). Les linéations ne sont pas groupées, mais plongent en général modérément vers les quadrants 
NE et SE. Selon les données du MERNQ (Moukhsil et al., 2013a), les linéations obliques plongeant 
modérément vers le SE et portées par les foliations NO-SE impliquent des cisaillements senestres 
et dextres. Sur ces affleurements, les axes de plis à plongement modéré vers le SE sont parallèles 
aux linéations. Ainsi, dans les secteurs A à C, deux populations de déformation sont visibles. L'une 
est une foliation ONO-ESE portant une linéation SE et impliquant un mouvement du bloc SSO 
vers le NO, tandis que l'autre est une schistosité de plan axial NE-SO à mouvement senestre. 
2.6.2.1.2 Secteur D 
Dans le secteur D, localisé au NE de la région d'étude (Fig. 2.1B), la foliation a une orientation qui 
varie de NNO-SSE à E-O et un pendage vers le SE allant de 20 à 90°, avec un pic de densité 
N029/65 (tableau 2.1, Fig. 2.2, 2.4). Sur les rives du réservoir Manicouagan, les pôles des foliations 
se répartissent globalement sur un plan moyen N280/75, indiquant que cette fabrique est plissée. 
L’orientation de l’axe de pli correspondant au pôle de ce plan, soit 15→N190, concorde avec les 
mesures des axes de plis relevées sur le terrain (Fig. 2.2). Ces plis sont communément isoclinaux 
et plongent généralement vers le SSO, bien que quelques mesures donnent un plongement vers le 
NE. La linéation 21→N189 est parallèle aux axes de plis plongeant vers le SSO (tableau 2.1, Fig. 
2.2) et elle est marquée par l'orientation des amphiboles dans les orthogneiss archéens concordant 
à la foliation et dans dyke de gabbro recoupant la S2 observé dans la Zone de cisaillement Relay, 
ainsi que par l'étirement des minéraux, dont les grains de quartz dans certains échantillons (Fig. 
2.5D1). Les indicateurs cinématiques observés dans ce secteur montrent un mouvement du bloc SE 
vers le NNE, tel qu'indiqué par des fabriques C/S et des porphyroclastes de type δ ou σ (Fig. 2.5C, 
2.5D2 et 2.5E1). Puisque la foliation est plissée selon un axe parallèle à la linéation, le cisaillement 
observé à l'affleurement est senestre-inverse sur les flancs NO du pli, inverse au niveau de la 
charnière et dextre-normal sur les flancs SE. Enfin, au cœur de la zone de cisaillement Relay, les 
attitudes des fabriques planaires et linéaires ainsi que le cisaillement senestre observés (Fig. 2.5E), 
similaires à ceux de la phase de déformation D2 indiquent que cette zone de cisaillement est une 
structure D2. 
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Figure 2.3 : Carte géologique d'une portion du secteur B réalisée à partir des observations de terrain 
et de l'interprétation des cartes du gradient magnétique et du tilt. 
2.6.2.1.3 Secteur E 
Les fabriques, dans le secteur E, ont une orientation différente de celles du secteur D (tableau 2.1, 
Fig. 2.1B, 2.2 et 2.4). En effet, la foliation, n'est pas plissée, mais elle est orientée ENE-OSO; la 
linéation, quant à elle, plonge vers le sud et est oblique (tableau 2.1, Fig. 2.2). La différence la plus 
notable entre ces deux secteurs est la transposition par cisaillement, dans le secteur E, de la linéation 
sud par une phase de déformation localisée parfois très pénétrative (Fig. 2.5G1) à laquelle est 
associée une linéation OSO portée par une foliation toujours ENE-OSO (tableau 2.1, Fig. 2.2). La 
distinction entre ces deux linéations a pu être effectuée à l'affleurement quand la linéation sud est 
déformée par des cisaillements locaux. 
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2.6.2.1.4 Secteur F 
Dans le secteur F, la foliation orientée ONO-ESE avec un fort pendage est combinée à une linéation 
plongeante vers le SE (tableau 2.1, Fig. 2.2, 2.4). Le cisaillement est dextre et inverse-dextre tandis 
que les axes de plis 30→N111 sont parallèles aux linéations (tableau 2.1, Fig. 2.1B et 2.2).   
2.6.2.1.5 Résumé 
En résumé, deux déformations distinctes peuvent être définies, d'après les attitudes de leurs 
fabriques différentes (Fig. 2.4) et leurs expressions par deux générations de leucosome respectives. 
La première, présente dans les secteurs occidentaux (A-C et F), est définie par une foliation 
transverse à l'orogène, ONO-ESE portant une linéation oblique SE, tandis que la deuxième, 
présente dans les secteurs orientaux (B-E), est définie par une foliation parallèle à l'orogène, NE-
SO, associée à une linéation oblique SSO. En outre, les cisaillements sont inverses à décrochants 
pour les deux déformations, mais pour celle présente dans l'ouest le transport tectonique s'est 
effectué vers le NO, tandis que pour l'autre déformation le transport tectonique s'est effectué vers 
le NNE. Finalement les axes des plis isoclinaux de la première déformation plongent vers le SE, et 
semblent similaires à l'antiforme à cœur parautochtone et à plongement SE, marqué par le tracé de 
l'ABT (Fig. 2.1B), mais les éléments de cette étude ne sont pas suffisants pour déterminer si l'ABT 
a été plissée par la déformation D1 ou par une phase de déformation postérieure.   
 
2.6.2.2 Superposition de la déformation D2 sur la déformation D1 
La superposition des deux déformations décrites précédemment, est renseignée par des indices 
provenant du secteur B. Les traces des plis sur le schéma structural et la carte géologique, montrent 
que les plis NO-SE sont affectés par les plis NE-SO (Fig. 2.1B et 2.3) et que les unités lithologiques 
forment des patrons en croissant. L'affleurement 12SJ14 est clé puisqu'il est localisé à la charnière 
d'un pli P2 (Fig. 2.3). Sur cet affleurement, la présence d'une schistosité de plan axial NE-SO 
plissant et cisaillant par un mouvement senestre une foliation N101/68 (Fig. 2.5A) confirme que 
les deux populations de foliation ONO-ESE et NE-SO du secteur A (Fig. 2.2, 2.4) sont très 
probablement, respectivement, la S1 et la S2. En outre, leurs expressions minéralogiques, 
présentées dans la section suivante portant sur les contraintes métamorphiques aux phases de 
déformation, sont différentes et permettent de distinguer ces deux phases de déformation. Combiné 
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au patron de la carte de la figure 2.3, ces relations nous amènent à interpréter les fabriques planaires 
ONO-ESE, localisées dans les secteurs occidentaux (A, B, C et F), comme étant antérieures aux 
fabriques planaires NE-SO localisées dans les secteurs orientaux (B à E). 
 
 
Figure 2.4 : Schéma illustrant les différentes phases de déformation cartographiées dans la région 
d'étude. 
 
Dans le secteur A, une seule linéation plongeant vers le SE est présente, nous assumons donc qu'elle 
est liée à la déformation majeure du secteur et serait une L1 (Fig. 2.2, 2.4). Au contraire, dans le 
secteur B, le pôle de la S1 sur le stéréogramme (Fig. 2.2) est moins marqué puisque les plis P2 sont 
serrés. Les deux populations de linéation L1 et L2, plongeant respectivement vers le SE et le SSO 
sont présentes dans ce secteur (Fig. 2.2, 2.4). Les axes de plis P2 dans ce secteur B ne sont pas 
parallèles à la linéation L2. Dans les secteurs D et E, la foliation S1 est parallèle à la S2, orientée 
NE-SO, sur les flancs des plis P2 (Fig. 2.2, 2.4). La linéation L1 est oblitérée et seules les linéations 
L2 plongeantes vers le SSO et parallèles aux axes de plis P2 sont encore visibles. Les indicateurs 
cinématiques témoignent d'un mouvement décrochant-inverse du bloc SE vers le NNE lors de la 
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déformation D2 (Fig. 2.5). Les linéations OSO décrites dans le secteur E, sont issues d'une 
déformation plus tardive, la D3 (Fig. 2.4). Dans le secteur F, les fabriques sont identiques à celles 
issues de la déformation D1 décrite dans les secteurs A à C, soit une foliation ONO-ESE et une 
linéation SE. D'après les données du MERNQ, les cisaillements associés à ces deux fabriques 
indiquent un mouvement dextre-inverse du bloc SSO vers le NO (tableau 2.1, Fig. 2.2, 2.4). Ces 
caractéristiques laissent penser que dans ce secteur seule la déformation D1 est présente. Ainsi, la 
déformation D1 est essentiellement présente dans les secteurs à l'ouest de la région d'étude, soient 
les secteurs A à C et F (Fig. 2.1B, 2.2 et 2.4), tandis que la déformation D2 est plus marquée dans 
les secteurs à l'est de la région à l'étude, soit les secteurs D et E. Le corollaire de cette conclusion 
est que le transport tectonique s'est effectué respectivement vers le NO sur un plan perpendiculaire 
à l'orogène et vers le NNE sur un plan parallèle à l'orogène lors des phases de déformation D1 et 
D2. 
 
2.6.2.3 Chronologie relative de l'anatexie et des déformations D1 et D2 
Dans l'ensemble de la région à l'étude les paragneiss sont migmatitiques et contiennent des 
leucosomes (selon la définition non génétique de Mehnert, 1968). La genèse de ces leucosomes, 
étroitement liée aux déformations D1 et D2, a pu être retracée sur des affleurements capitaux 
comme celui 12SJ14 (Fig. 2.1B). Ces leucosomes de composition granitique, localement à texture 
pegmatitique, sont interconnectés, espacés de 5-15 cm et ont une épaisseur variant de 2 à 15 cm 
(Fig. 2.5A2). Ils contiennent également des grains de quartz non déformés et localement des grains 
de grenat automorphes, et ils sont très souvent entourés de mélanosomes riches en biotite. Bien que 
l'hypothèse de migmatites d'injection ne puisse être écartée, la présence de mélanosomes, la 
présence locale de grenat péritectiques et l'absence de déformation dans les leucosomes est 
interprétée comme une fusion partielle in-situ des migmatites. Cette interprétation est supportée 
par les assemblages métamorphiques et les textures observées à l'échelle de la lame mince et décrits 
dans la section suivante. Certains leucosomes sont plissés et cisaillés par la déformation D2, 
d'autres, non déformés, ont cristallisé dans les plans de schistosité de plan axial P2, tandis qu'un 
rubanement migmatitique définit la foliation S1. Ces constatations, suggèrent une cristallisation 
des leucosomes, issus de la fusion partielle des paragneiss, en partie synchrone à la déformation 
D1 et en partie pré à syn-déformation D2. 
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Figure 2.5 : Caractéristiques des déformations D1 à D3 (modifié de Jannin et al., 2013, 2014, 
accepté pour publication). A) Affleurement 12SJ14, paragneiss du Groupe de Gagnon. A1) 
Leucosomes mis en place dans la schistosité de plan axial S2 peu pénétrative, associée à un 
cisaillement apparent senestre et recoupant la foliation S1. A2) Interconnexion des leucosomes 
d'épaisseur variable, bordés par des mélanosomes. B) Foliation S1 plissée par la déformation D2 
dans les gneiss archéens. C) Porphyroclaste de type δ composé de clinopyroxène et d'amphibole et 
boudin de type shear-band, indiquant un cisaillement C2 senestre, dans les gneiss archéens. D) 
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Affleurement 13SJ93, gneiss archéens. D1) Transposition des axes de plis, parallèles à la linéation 
L2. D2) Porphyroclaste de type σ indiquant un cisaillement C2 inverse-dextre. E) Affleurement 
12SJ27, gneiss archéens. E1) Veine au cœur d'un flanking shear-band indiquant un cisaillement C2 
inverse; la veine était partiellement fondue pendant la rotation, or lorsqu'un élément, ayant une 
viscosité beaucoup plus faible que l'encaissant qu'il recoupe, subit une rotation lors d'un 
cisaillement, tel que ce dyke granitique, aux marges de cet élément la foliation est entraînée en 
mouvement normal (Passchier, 2001). E2) Foliation S2 très pénétrative. E3) Cisaillement tardif 
senestre-normal. F) Affleurement 13SJ92, gneiss archéens. F1) Mise en place de leucosomes dans 
la schistosité de plan axial S2 et dans la foliation S1. F2) Stéréogramme des structures de 
l'affleurement. G) Affleurement 13SJ49, paragneiss du Groupe de Gagnon. G1) Déformation D3 
pénétrative, transposant la foliation D2 dans le secteur E. G2) Leucosome porphyroclastique de 
type δ recoupant la foliation et marqué par un enroulement de queue indiquant un cisaillement C3 
dextre-normal. 
2.6.2.4 Transposition progressive des fabriques vers l'ABT 
La transposition de D1 par D2 est progressive et s'accentue vers l'ABT. Cette progression est 
caractérisée, dans le secteur B, par une parallélisation incomplète de la S1 sur les flancs des plis P2 
et d'une préservation de la S1 aux charnières où la S2 est une schistosité de plan axial (Fig. 2.3 et 
2.5A). Plus à l'est, la transposition est quasiment complète. Dans le secteur D, la S1 est 
effectivement parallèle à la S2 sur les flancs des plis (Fig. 2.5B) et ces plis sont communément 
isoclinaux. Les axes de plis P2 sont caractérisés dans le secteur B, par un plongement fort de 
direction variable, qui, vers le SE, devient progressivement parallèle à la linéation L2 (Fig. 2.5D1). 
En effet, dans le secteur D, l'axe de pli calculé d'après les pôles de foliation a un plongement faible 
vers le SSO, identique aux axes de plis et linéations mesurés sur le terrain (tableau 2.1, Fig. 2.2, 
2.4). Cette transformation d'une absence de parallélisme entre les axes de plis et les linéations, dans 
le secteur B, à un parallélisme dans le secteur D, confirme l'augmentation de la transposition vers 
l'ABT.  
L'obliquité des linéations L1 et L2 pourrait indiquer un régime transpressif (Dewey et al., 1998; 
Tikoff et Fossen, 1999), qui pourrait être causé par une structuration du socle sous-jacent et ne 
refléterait pas nécessairement des contraintes régionales. Néanmoins, les linéations ne se 
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répartissent pas sur un grand cercle tel que modélisé pour ce type de régime par Jiang (2014). Une 
analyse cinématique quantitative serait donc requise pour vérifier cette hypothèse.  
L'intensité qualitative des déformations, documentée sur le terrain, corrobore cette transposition 
progressive avec une plus grande proportion d'intensité qualitative de 3 à 5 (cercles jaune à 
bordeaux sur la figure 2.1B) vers l'ABT et le SE. Dans les secteurs B et F, l'intensité des 
déformations est généralement faible à moyenne (Fig. 2.1B). Dans le secteur D, l'intensité de la 
déformation D2 est variable; elle peut être faible à moyenne ou atteindre localement des valeurs 
aussi grandes que celles observées dans la Zone de cisaillement Relay (tableau 2.1, Fig. 2.1B et 
2.5E2). Dans le secteur E, l'intensité de la déformation augmente vers le sud, donc vers l'ABT, et 
peut passer de moyenne à très intense. Ainsi l'intensité qualitative des déformations corrobore la 
transposition des axes de plis vers le SE de la région à l'étude et vers l'ABT. L'augmentation de la 
déformation D2 vers le SE et compatible avec la localisation de l'ABT, définie par la cartographie 
du MERNQ et les âges modèles Sm/Nd (Thomson et al., 2011; Moukhsil et al., 2013a). La Zone 
de cisaillement Relay ne serait donc pas une zone de cisaillement unique délimitant les ceintures 
parautochtone et allochtone, tel que suggéré par Hynes et al. (2000), mais serait une structure D2 
qui correspondrait à un couloir de déformation intense dans la Ceinture parautochtone. 
2.6.2.5 Phases de déformation décrochante-normale tardi-D2 et D3 
Une déformation, très localisée et observée dans le secteur D sur l'affleurement 12SJ27 (Fig. 
2.5E3), consiste à un plan de cisaillement senestre-normal, NE-SO à fort pendage, recoupant la 
foliation S2. L'attitude et la composante principale de cisaillement sont identiques à la déformation 
D2, suggérant une même appartenance, mais puisque ce plan de cisaillement recoupe la foliation 
S2, sa phase de déformation a été notée tardi-D2.   
Une dernière phase de déformation localisée a été observée uniquement sur quelques affleurements 
du secteur E, exposant des paragneiss du Groupe de Gagnon et des gneiss archéens (Fig. 2.1B). Par 
contre, cette phase pourrait être plus commune qu'il n'y parait puisque les affleurements de ce 
secteur sont relativement rares et de mauvaise qualité. Sur l'affleurement de qualité 12SJ47, la 
linéation L2 50→N180 devient 10→N235 lorsqu'elle est située sur un plan de foliation et déformée 
avec lui par un cisaillement tardif C3 dont le mouvement est opposé à celui de la déformation D2 
(tableau 2.1, Fig. 2.2). Bien que sur cet affleurement, le cisaillement tardif est très localisé, sur 
l'affleurement 12SJ49, seule une linéation L3, parallèle à la linéation plissée par C3 de 
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l'affleurement précédent et indiquant un mouvement opposé à celui de la déformation D2, peut être 
observée (Fig. 2.1B). La foliation y est orientée ENE-OSO, la déformation est intense, et un 
leucosome porphyroclastique de type δ indique que le cisaillement est dextre-normal (tableau 2.1, 
Fig. 2.1B et 2.5G). La présence de leucosome dans les plans de foliation S3 dont les quartz sont en 
ruban, et cet indicateur cinématique recoupant la foliation et cisaillé par la déformation D3, dénote 
tout deux d'une cristallisation de leucosomes, issus de la fusion partielle des paragneiss, pré à syn-
D3. Ainsi, D3 étant une phase de déformation localisée, aucune déformation normale majeure n'est 
présente dans la région à l'étude. 
2.6.2.6 Un âge protérozoïque pour les trois phases de déformation 
Cette description structurale suggère dès lors que les déformations D1 à D3 ne peuvent être 
archéennes. En effet, dans toute la région d'étude, les mesures ont été prélevées aussi bien dans le 
Complexe de Ulamen archéen que dans les paragneiss paléoprotérozoïques du Groupe de Gagnon. 
D'après nos données, les foliations, les linéations et les cisaillements sont parallèles et identiques 
dans les deux unités, les trois déformations affectent donc de façon identique les roches archéennes 
et paléoprotérozoïques. Les reliques du litage compositionnel intrusif des gneiss archéens, et le 
contact du Groupe de Gagnon sur le Complexe de Ulamen sont parallèles aux foliations et oblitérés 
par les déformations D1 à D3, au point que leur origine sédimentaire, intrusive ou chevauchante 
n'est plus identifiable. Ces trois déformations sont donc pénétratives et postérieures aux dépôts du 
Groupe de Gagnon, et sont donc protérozoïques et non archéennes. 
2.7 Contraintes métamorphiques aux phases de déformation 
Les paragneiss et un gabbro permettent de relier les phases de déformations au métamorphisme. 
Tous les paragneiss, reliés aux déformations D1, D2 ou D3 sont migmatitiques et ont une texture 
inéquigranulaire et granolépidoblastique, avec une alternance de niveaux riches en biotite, ± 
aluminosilicates et de niveaux riches en quartz, plagioclase et feldspath alcalin (Fig. 2.6 et 2.7). 
Ces aluminosilicates sont de la kyanite dans le secteur B et de la sillimanite dans les secteurs C et 
D. Ils contiennent également des porphyroblastes de grenat et ponctuellement de la muscovite (Fig. 
2.6 et 2.7). Malgré ces similarités, les paragneiss contenant des aluminosilicates ont permis de 
relier, dans le secteur B, la kyanite prograde à la déformation D1 et dans les secteurs C et D, la 
sillimanite rétrograde à la déformation D2. 
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2.7.1 Début d'anatexie syn-D1 dans les paragneiss à kyanite 
Dans le secteur B, les paragneiss contenant localement de la kyanite exclusivement prograde 
(affleurement 13SJ182) révèlent que la déformation D1 était supra-solidus (Fig. 2.1B et 2.6). Les 
grains de kyanite présents dans la matrice sont orientés parallèlement à la foliation S1 et ont 
localement une extinction roulante comme la plupart des grains de biotite, bien qu'une deuxième 
génération de biotite, sans orientation préférentielle soit localement présente (Fig. 2.6A, 2.6D, 2.6E 
et 2.6G). La déformation D1 était donc syn- à post-cristallisation de kyanite et biotite progrades. 
De la kyanite automorphe, de plus grande taille que celle présente dans la matrice, a cru dans des 
leucosomes (Fig. 2.6A). Ces textures indiquent une croissance de la kyanite en présence de liquide 
qui n'est possible que par la réaction de déshydratation-fusion de la muscovite (Spear et al., 1999) 
:  
R1 : Ms + Qtz + Pl → Kfs + Al2SiO5 + Liq (abréviations selon Kretz, 1983) 
L'orientation subparallèle à S1 des leucosomes et de la kyanite dans ces leucosomes contenant des 
grains de quartz non déformés (Fig. 2.6A), démontre que la déformation D1 s'est déroulée en 
présence de fusion partielle. Dans la matrice, les grains de kyanite et ceux de biotite de première 
génération, tous orientés, ont donc cru lors du chemin prograde avant la réaction R1 et la 
déformation D1. Les intercroissances lobées de grenat et de quartz entourant la kyanite dans la 
matrice (Fig. 2.6B), suggèrent que le grenat est néoformé en présence de liquide de fusion partielle 
(Waters, 2001) et qu'il remplace la kyanite. Par conséquent, le grenat s'est formé par la réaction de 
déshydratation-fusion de la biotite dans le champ de la kyanite (Spear et al., 1999) :  
R2 : Bt + Al2SiO5  + Qtz → Kfs + Grt + Liq.  
Cette réaction est continue, mais possède des isoplètes quasiment isothermaux pour des 
compositions de métapélites (p. ex. Gervais et Crowley, 2017). La préservation de nombreux grains 
de biotite orientés suggère également que cette réaction R2 n'a pas été complète, et qu'elle se 
poursuivait lors du pic métamorphique. La biotite non orientée de seconde génération (Fig. 2.6D 
et 2.6E) est vraisemblablement issue de la réaction rétrograde inverse, notée Re-R2, puisque les 
grains de grenat sont localement très légèrement corrodés par la biotite de seconde génération. La 
muscovite remplace aussi de façon incomplète la biotite (Fig. 2.6G); la muscovite est donc 
rétrograde et s’est probablement formée lors de la réaction rétrograde inverse à R1, notée Re-R1. 
Ainsi, avant d'atteindre le pic métamorphique, cet  échantillon  a  été  partiellement  fondu  dans  le  
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Figure 2.6 : Photographies macroscopiques (A) et microscopiques (B à G) de l'échantillon 13SJ182 
(section XY; modifié de Jannin et al., accepté pour publication). A) Présence de kyanite dans les 
leucosomes et dans la matrice. B) Remplacement d'une kyanite et du quartz par un grenat (en LPA). 
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C) Couronne de phyllosilicates dont de la muscovite autour de kyanite en contact avec la biotite; 
remplacement de la biotite par la muscovite et forme globulaire à polygonale du quartz (en LPA). 
D) Deux générations de biotite chloritisées respectivement parallèle et perpendiculaire à la foliation 
(en LPNA). E) Forme globulaire à polygonale du quartz recristallisé (en LPNA). F) Remplacement 
de biotite, kyanite et quartz par un grenat (en LPA). G) Remplacement partiel de la biotite par la 
muscovite (en LPA). 
champ de la kyanite par déshydratation-fusion de la muscovite (R1), puis de la biotite (R2). Ensuite, 
il a suivi un chemin rétrograde qui a permis la cristallisation d'une deuxième génération de biotite 
et celle de la muscovite grâce aux réactions Re-R1 et Re-R2. L'absence de sillimanite et de kyanite 
rétrograde dans l'échantillon ne permettent pas de préciser si ces réactions rétrogrades se sont 
déroulées dans le champ de la kyanite ou de la sillimanite. Ces conclusions sont compatibles avec 
celles de Jordan et al. (2006) et Indares et al. (2008) qui ont documenté au nord du secteur B, un 
chemin P-T serré, croisant les réactions R1 et R2, puis Re-R2 et Re-R1 dans le champ de la kyanite. 
2.7.2 Métamorphisme rétrograde coïncidant avec les déformations D2 et D3 
2.7.2.1 Secteurs C, D et E : paragneiss à sillimanite et phases de déformation D2 et D3 
Dans les secteurs C, D et E, les paragneiss contenant localement de la sillimanite, (affleurements 
13SJ100 et 13SJ102) révèlent que la déformation D2 était synchrone à la cristallisation de 
sillimanite rétrograde (Fig. 2.1B et 2.7). La sillimanite est présente dans la matrice, mais également 
dans les plans de clivage de la biotite (Fig. 2.7A3 et 2.7B3). Un porphyroblaste de grenat 
xénomorphe et partiellement remplacé par la biotite, de type δ avec ombre de pression à sillimanite, 
indique un cisaillement senestre-inverse C2 (Fig. 2.7A1). La sillimanite est donc issue de la 
réaction Re-R2, et la déformation D2 s'est effectuée lors du métamorphisme rétrograde, dans le 
champ de la sillimanite. Ce minéral contenu dans la biotite défini des fabriques C/S et C' qui 
indiquent un cisaillement C2 senestre-inverse (Fig. 2.7A3), et confirme que la déformation D2 s'est 
effectuée dans le champ de la sillimanite. Ces conclusions sont compatibles avec celles de Jordan 
et al. (2006) qui ont documenté dans le secteur C, un chemin P-T rétrograde croisant la réaction 
Re-R2 dans le champ de la sillimanite, le chemin prograde n'ayant pu être défini. Ces évolutions 
métamorphiques, documentées dans les paragneiss à kyanite et à sillimanite et fondées sur des 
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évidences des réactions R1, R2 et Re-R2, supportent la fusion partielle in-situ des paragneiss 
comme origine des leucosomes, et non l'injection de granite issus d'une fusion partielle ex-situ.  
 
Figure 2.7 : A) Photographies macroscopique (A1) et microscopiques (A2 et A3) de l'échantillon 
13SJ100B (section XZ). A1) Porphyroclaste de type δ avec ombre de pression à sillimanite 
indiquant un cisaillement C2 senestre-inverse. A2) Muscovite rétrograde en contact avec la biotite 
entièrement chloritisée contenant de la sillimanite (en LPA). A3) Biotite contenant des fabriques 
C/S ondulées en présence des plans C', indiquant un cisaillement C2 senestre-inverse (en LPA; 
Berthé et al., 1979; Simpson et Schmid, 1983); sillimanite et rubans de quartz contenus dans la 
biotite chloritisée. B) Photographies microscopiques de l'échantillon 13SJ102A (section XZ). B1) 
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Intercroissances lobées de quartz dans le grenat, indicateur de fusion partielle (en LPNA; Waters, 
2001). B2) Forme idiomorphe du grenat (en LPNA). B3) Biotite faiblement chloritisée contenant 
de la sillimanite dans ses plans de clivage (en LPA).  
 
La déformation des grains de quartz permet de lier leur recristallisation aux déformations D1, D2 
et D3. En effet, dans le secteur B, les grains de quartz dans la matrice et les leucosomes, de forme 
polygonale à lobée, ne sont pas allongés parallèlement à la S1 et n'ont pas d'extinction roulante 
(Fig. 2.6C à 2.6E). Dans les secteurs C et D, le quartz contenu dans la matrice a une extinction 
roulante et est ponctuellement allongé parallèlement à la foliation S2 (Fig. 2.7A2 et 2.7A3), tandis 
que dans le secteur E affecté par la déformation D3, l'allongement du quartz parallèle à la S3 est 
plus commun dans la matrice et dans les leucosomes, quelques grains de quartz ont une extinction 
roulante. La recristallisation des grains de quartz est par conséquent postérieure à D1, en partie 
postérieure à D2 et synchrone à D3.   
 
2.7.2.2 Hornblendes rétrogrades syn-D2 dans un gabbro 
La relation entre le métamorphisme rétrograde et la phase de déformation inverse D2 est également 
indiquée par un dyke de gabbro, localisé au cœur de la Zone de cisaillement Relay, l'échantillon 
12SJ27F (Fig. 2.1B et 2.8). Ce dyke recoupe la foliation S2 observée dans les gneiss archéens, mais 
possède une linéation L2 plongeante vers le sud, parallèle à celle observée dans les gneiss archéens, 
marquée par la hornblende. Le clinopyroxène est corrodé indiquant qu'il ne faisait pas partie de la 
paragenèse d'équilibre, et il est localement présent en inclusion dans des grains de hornblende (Fig. 
2.8A). Ces derniers, automorphes à subautomorphes (Fig. 2.8C), sont localement remplacés par la 
biotite et la chlorite (Fig. 2.8B). L’interprétation la plus probable de ces observations est une origine 
magmatique du clinopyroxène, ainsi qu'une mise en place du dyke de gabbro et une cristallisation 
de la hornblende pendant le métamorphisme rétrograde syn à tardi-déformation D2. La datation de 
ce dyke de gabbro, décrite dans la section suivante géochronologie U/Pb (échantillon 12SJ27E), 
permettra donc de documenter l'âge de la mise en place de ce gabbro et l'âge de la déformation D2.  
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Figure 2.8 : Photographies microscopiques non orientées en LPA de l'échantillon 12SJ27F (modifié 
de Jannin et al., accepté pour publication). A) Clinopyroxène corrodé et hornblende. B) 
Remplacement partiel de hornblende par la chlorite. C) Hornblende à inclusion de clinopyroxène.  
2.8 Géochronologie U/Pb 
2.8.1 Méthodes 
Les échantillons 12SJ14 et 12SJ27E ont été analysés à l'université Boise State en suivant la 
méthode LA-ICP-MS. Les grains de zircon ont été extraits en utilisant les techniques standards. 
Les grains des échantillons montrant des populations multiples ont été montés dans l'époxy et polis 
à leur cœur pour obtenir des images en cathodoluminescence (CL) à l'aide d'un microscope 
électronique à balayage JEOL JSM-1300. Le système LA-ICP-MS est composé d'un laser à 213 
nm (New Wave) et d'un spectromètre ThermoElectron quadrupole ICP-MS (X-Series II). 
L'ablation laser a été effectuée avec un faisceau laser d'un diamètre de 30 µm et d'une fréquence 
de 10 Hz. L'échantillon vaporisé par le laser a été transporté jusqu'à la torche plasma dans un flux 
gazeux de He. Après un intervalle de 15 s pour mesurer le bruit de fond, le laser a été allumé et les 
données ont été acquises pendant 30 s pour les masses Si et Zr (5 ms), 49Ti et 207Pb (200 ms), 238U, 
232Th, 202Hg, 204Pb, 206Pb et 208Pb (40 ms) et pour les autres éléments à forte liaison atomique (high 
field strength elements) et les éléments de terres rares (ÉTR; 10 ms). Le trou d'ablation était d'une 
profondeur de 25 µm, indépendamment du diamètre de celui-ci. La mise au point et le calcul des 
données ont été effectués en utilisant le logiciel interne à l'Université de Boise. Les âges U/Pb LA-
ICP-MS utilisés dans ce travail, sont les moyennes pondérées des rapports isotopiques 207Pb/206Pb 
calculés à partir du logiciel Isoplot 4 (Ludwig, 2008). Ce rapport isotopique a été privilégié, car les 
incertitudes sont plus faibles pour des âges protérozoïques et la perte de plomb, fréquente pour des 
grains de zircon précambriens, affecte grandement le rapport 206Pb/238U (Mezger et al., 1997; 
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Parrish et Noble, 2003). Un premier âge moyen pondéré a été calculé en utilisant les erreurs 
individuelles de chaque âge qui incluent les incertitudes de la constante de désintégration, mais 
n'incluent pas l’incertitude sur la calibration des standards. Ensuite, cette incertitude a été propagée 
dans l'erreur de l'âge pondéré moyen. Les incertitudes sur la calibration des standards sont estimées 
à 2,2% pour le rapport isotopique 206Pb/238U et 0,7% pour le rapport isotopique 207Pb/206Pb. 
L'échantillon 12SJ14 a été ré-analysé par CA-ID-TIMS au GEOTOP à l'Université du Québec à 
Montréal. Les grains de zircon ont été extraits en utilisant les techniques standards. Ils ont ensuite 
été montés dans l'époxy et polis à leur cœur pour obtenir des images en CL à l'aide d'un microscope 
électronique à balayage. Des grains d'apparence comparable ont été traités par l'abrasion chimique 
et dissous par les techniques standards documentées dans Augland et al. (2015). Les solutions ont 
été déposées sur un filament et montées dans un spectromètre de masse VG354. Les analyses ont 
été effectuées au moyen d'un compteur d'ions Daly ou en mode "statique" avec des détecteurs 
Faraday multiples dont les paramètres de laboratoire sont décrits dans Augland et al. (2015). Les 
erreurs analytiques et les corrections ont été incorporées et propagées en utilisant une macro excel 
basé sur les algorithmes de Schmitz et Schoene (2007), et les âges sont calculés en utilisant Isoplot 
4 (Ludwig, 2008). 
Pour les deux méthodes d'analyse, les incertitudes citées sont d'ordre 2σ, et inclues l’incertitude sur 
la calibration des standards et les incertitudes de la constante de désintégration. Le groupement 
statistique est d’autant plus fiable que le mean square of the weighted deviates (MSWD) s’approche 
de 1,0 ou est plus petit que 1,0 et que la probability of fit (Prob. Fit.) s’approche de 1,0 (Ludwig, 
2008). 
2.8.2 Datation de la déformation inverse D2 dans le secteur B : Échantillon 
12SJ14 
L'échantillon 12SJ14 est un leucosome prélevé sur un affleurement de paragneiss localisé au cœur 
d'une charnière de pli P2 au NO de la région à l'étude (Fig. 2.1B et 2.3). Cet échantillon à feldspath, 
quartz et biotite non déformés, ne contient ni aluminosilicate, ni grenat, bien que ce dernier minéral 
soit présent dans d'autres leucosomes de l'affleurement. Ce leucosome définit un rubanement 
migmatitique D1, est plissé par la déformation D2, mais est interconnecté avec du leucosome se 
trouvant dans le plan de schistosité de plan axial D2 (Fig. 2.5A et 2.9A). Ces caractéristiques 
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démontrent que le leucosome était liquide lors des deux phases de déformation et donc que sa 
cristallisation est synchrone à la schistosité de plan axial D2. 
2.8.2.1 Morphologie des grains de zircon 
Les grains de zircon ont une forme prismatique allongée et sont légèrement arrondis. Ils sont 
souvent fracturés, zonés et peuvent contenir des noyaux hérités (Fig. 2.9B). Ces noyaux, très variés, 
ont généralement de nombreuses zonations concentriques régulièrement tronquées, à brillance très 
élevée à très faible en CL, et présentent rarement des zonations convolutes. Ces grains ont deux 
types de surcroissance; la première (groupe 1) entoure les noyaux hérités et est elle-même entourée 
de la deuxième (groupe 2) qui est présente sur certains grains de zircon. Le groupe 2 montre une 
brillance plus élevée en CL (Fig. 2.9B) et est plus mince que le groupe 1 (50 à 100 µm versus 
inférieur à 200 µm). Le groupe 2 a des zonations peu marquées, souvent sectorielles et quelques 
fois concentriques, alors que le groupe 1 a plus fréquemment des zonations concentriques bien 
visibles (p. ex. zircon 47 sur la figure 2.9B). De rares grains homogènes ne présentent ni cœur 
hérité ni surcroissance et ont alors une brillance en CL et des zonations équivalentes à celles du 
groupe 1 ou du groupe 2 (Fig. 2.9B). Enfin, la forme allongée et les terminaisons pyramidales de 
l'ensemble des grains suggèrent une croissance dans un liquide (Corfu et al., 2003; Rubatto et 
Hermann, 2007).  
2.8.2.2 Analyse en terres rares 
33 analyses dont 15 dans le groupe 2, 16 dans le groupe 1 et 2 dans les noyaux hérités ont été 
effectuées. Huit de ces analyses sont différentes des autres (Fig. 2.9D4) et sont considérées comme 
des données aberrantes puisqu'elles ne sont pas reliées aux zones observées en CL et qu'elles ne 
concordent pas avec les groupes d'âge déterminés ci-dessous, ce qui peut être causé par des 
inclusions situées sous la surface des grains de zircon. La géochimie en éléments traces est similaire 
pour les deux groupes, mais le graphe Th versus U permet de les distinguer et de confirmer les 
observations fondées sur l'imagerie par CL, puisqu'il démontre un enrichissement faible en Th et 
élevé en U du groupe 1 et un appauvrissement de ces éléments pour le groupe 2 (Fig. 2.9C). La 
monazite, présente dans l'échantillon, séquestrant préférentiellement ces éléments U et Th (Bea et 
al., 1994), le groupe 2 a crû en présence de monazite au contraire du groupe 1. Les profils en ÉTR 
permettent de distinguer les surcroissances des noyaux hérités, puisque ces derniers ne sont pas 
appauvris en ÉTR lourdes et ont parfois une anomalie négative en Eu (tableau 2.2, Fig. 2.9D). Ces 
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Figure 2.9 : Géochronologie U/Pb et analyses ÉTR sur zircon de l'échantillon 12SJ14 (modifié de 
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Jannin et al., 2013, 2014, accepté pour publication). A) Leucosome syn-D2 échantillonné dans un 
paragneiss. B) Images en cathodoluminescence des grains de zircon présentant deux surcroissances 
(groupes 1 et 2) et des cœurs hérités. C) Diagramme géochimique discriminant les groupes 1 et 2. 
D) Concentrations en ÉTR normalisées aux chondrites (Sun et McDonough, 1989). D1) Patron des 
noyaux hérités. D2) et D3) Patrons identiques d'une majorité des analyses des groupes 1 et 2. D4) 
Patrons de huit analyses différentes difficilement interprétables. E) Âges 207Pb/206Pb de 995 ±21 
Ma pour le groupe 2 et de 1008 ±18 Ma pour le groupe 1, obtenus par LA-ICP-MS. F) Diagramme 
concordia donnant deux âges de cristallisation de 986 ±4 Ma pour le groupe 2 et de 1002 ±2 Ma 
pour le groupe 1, obtenus par ID-TIMS. 
 
profils révèlent l'origine magmatique des noyaux hérités (Rubatto et Hermann, 2007). 23 analyses 
provenant des groupes 1 et 2 ont une géochimie en ÉTR semblable qui présente deux particularités 
(Fig. 2.9D2 à 2.9D4). La première est un appauvrissement en ÉTR-lourdes qui indique que la 
croissance de zircon s'est effectuée pendant la formation de grenat. En effet, à haute pression et 
haute température, la distribution des ÉTR-lourdes s'effectue préférentiellement vers le grenat, le 
zircon aura alors un profil appauvri en ces éléments (Rubatto, 2002). La deuxième concerne 
l'absence d'anomalie négative en Eu qui démontre que la croissance du zircon est antérieure à la 
cristallisation de feldspath dans le liquide (Rubatto et Hermann, 2007; Rubatto et al., 2006). Les 
températures calculées par le thermomètre Ti dans le zircon, donne des résultats similaires pour les 
deux groupes, soit environ 715 °C (tableau 2.3), et ne permet donc pas de les différencier. Ainsi, 
les grains de zircon des groupes 1 et 2 sont typiques de zircon de haute pression qui ont cru lors de 
la formation de grenat avant la cristallisation de feldspath dans le liquide, car ils n'ont pas 
d'anomalie négative en Eu et ils ont un appauvrissement en ÉTR-lourdes (Rubatto, 2002; Rubatto 
et Hermann, 2007). Toutefois, le groupe 2 a crû en présence de monazite à l'inverse du groupe 1, 
car il est appauvri en U et Th (Bea et al., 1994). 
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Tableau 2.2 : Concentrations normalisées aux chondrites des ÉTR calculés pour les zircons des échantillons 12SJ14 et 12SJ27E par LA-
ICP-MS.
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Tableau 2.2 : Concentrations normalisées aux chondrites des ÉTR calculés pour les grains de zircon des échantillons 12SJ14 et 12SJ27E 
par LA-ICP-MS (suite). 
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2.8.2.3 Âges U/Pb sur zircons par LA-ICP-MS et CA-ID-TIMS 
Des dates U/Pb ont été obtenues par LA-ICP-MS sur deux analyses de noyaux hérités, 11 analyses 
du groupe 1 et 12 analyses du groupe 2. Les dates mesurées dans les noyaux hérités sont 2489 ±33 
et 2401 ±59 Ma, alors que les âges pondérés moyens calculés pour le groupe 1 (Fig. 2.9D2) et le 
groupe 2 (Fig. 2.9D3) sont respectivement de 1008 ±18 Ma (MSWD = 1,8; Prob. Fit = 0,06) et de 
995 ±21 Ma (MSWD = 0,89; Prob. Fit = 0,55). Les analyses du groupe 2 sont concordantes, tandis 
que celles du groupe 1 sont discordantes de 1 à 7 %.  
Six autres analyses obtenues par CA-ID-TIMS sont concordantes ou discordantes jusqu'à 1,7 % et 
se divisent en deux ensembles d'âge différent (tableau 2.5, Fig. 2.9F). Le plus vieux groupe, obtenu 
sur des pointes cassées, donne un âge concordia de 1002 ±2 Ma (MSWD = 0,117), calculé d'après 
deux analyses concordantes (n°1 et 5). Le plus jeune groupe, obtenu sur des fragments d'autres 
grains cassés, donne un âge concordia de 986 ±4 Ma (MSWD = 0,027), calculé sur une analyse 
concordante (n°6) et supporté par l'âge 985 ±7 Ma (MSWD = 0,049) de l'intercepte supérieur des 
analyses n°3 et 6 qui chevauche l'âge concordia de l'analyse n°6. Les analyses n°2 et 4 sont 
discordantes avec des âges 207Pb/206Pb plus vieux que ceux provenant des autres analyses, indiquant 
probablement une portion de noyaux hérités dans le matériel, elles ont donc été ignorées pour le 
calcul des âges. Étant donné que les grains en CL n'ont que deux surcroissances d'âge grenvillien, 
l'ensemble le plus vieux correspond vraisemblablement au groupe 1 et l'ensemble le plus jeune au 
groupe 2. Ainsi, les résultats CA-ID-TIMS confirment et augmentent la précision des résultats LA-
ICP-MS.  
2.8.2.4 Interprétation 
La forme prismatique des grains de zircon de l'échantillon 12SJ14 indique une croissance dans un 
liquide de fusion partielle, alors que leur profil appauvri en ÉTR-lourdes indique une croissance 
synchrone à celle du grenat présent dans le paragneiss et les leucosomes environnants. Puisque la 
forme du zircon supporte l'interprétation générale de croissance en présence de liquide (Vavra et 
al., 1999; Rubatto et al., 2001) l’âge du groupe 1 (1002 ±2 Ma) est interprété comme l’âge initial 
du métamorphisme de haute température et haute pression et de la fusion partielle par R2. Cet 
évènement est vraisemblablement synchrone à la déformation D1, puisque sa foliation est définie 
par un rubanement migmatitique (Fig. 2.5A2) et que la cristallisation de kyanite et biotite progrades 
est anté-D1 (Fig. 2.6). L'âge du groupe 2 (986 ±4 Ma) est interprété comme l’âge de cristallisation 
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du leucosome localisé dans la charnière d'un pli P2. Le profil en ÉTR de ce groupe indique une 
cristallisation synchrone à celle du grenat et antérieure à la cristallisation de feldspath dans le 
liquide, par R2, près du paroxysme du métamorphisme. Ainsi, bien qu'il soit communément admis 
que les grains de zircon croient spécifiquement pendant la cristallisation de liquide dans les 
systèmes anatectiques (p. ex. Harley et al., 2007; Kelsey et al., 2008; Yakymchuk et Brown, 2014), 
des études récentes ont démontrés une croissance des zircon lors du chemin prograde et au 
paroxysme du métamorphisme (p. ex. Gervais et Crowley, 2017). Enfin, si les grains de zircon 
avaient cru lors de la cristallisation des leucosomes par la réaction Re-R2, le remplacement du 
grenat aurait libéré les ÉTR-lourdes dans le liquide et la cristallisation de plagioclase aurait 
appauvri le liquide en Eu. Le profil en ÉTR des grains de zircon aurait alors été enrichi en ÉTR-
lourdes avec une anomalie négative en Eu, et serait donc contraire aux profils documentés des 
groupes 1 et 2. La concentration en U et Th du groupe 2 indique également une cristallisation 
synchrone à celle de la monazite supportée par les âges U/Pb de 995-985 Ma sur monazite (Jordan 
et al., 2006) similaires à celui des grains de zircon de ce groupe 2. Cet âge de 986 ±4 Ma correspond 
donc vraisemblablement au début de la déformation D2, ainsi qu'au tout début du chemin 
rétrograde, bien avant la réaction Re-R2 documentée dans d'autres secteurs C et D, par la sillimanite 
associée aux structures D2 (Fig. 2.7).  
L'absence de surcroissance anté-Rigolet sur les grains de zircon ayant des noyaux hérités montre, 
en outre qu'il n'y a pas eu de croissance métamorphique de zircon entre le dépôt du Groupe de 
Gagnon à 1875 Ma (Moukhsil et al., 2013a) et l'orogénie grenvillienne. En effet, bien que les grains 
de zircon datés ne proviennent pas d'un paléosome mais d'un leucosome contenant en comparaison 
peu de noyaux hérités, les images en CL de ~200 grains ne montrent pas de surcroissance, 
différente des groupes 1 et 2, tronquant les ~40 noyaux hérités imagés. En outre, la forme 
majoritairement arrondie de ces noyaux hérités privilégie une origine détritique, et donc un âge 
pour ces noyaux antérieur au dépôt des roches méta-sédimentaires du Groupe de Gagnon. Enfin 
les datations effectuées par le MERNQ sur des paléosomes, soit un quartzite et un gneiss 
tonalitique, supportent cette hypothèse puisque les âges discordants se répartissent sur une ligne de 
mélange par échantillon, avec un intercepte supérieur archéen ou à 1875 Ma et un intercepte 
inférieur grenvillien (Davis et Dion, 2012a et b). Ainsi, aucun épisode métamorphique n'a été 
enregistré dans les grains de zircon, entre le dépôt du Groupe de Gagnon et l'orogène grenvillien. 
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Tableau 2.3 : Températures calculées en utilisant le thermomètre de Ti dans le zircon (Hofmann et 
al., 2013) avec une pression estimée à 1300 MPa (∆P = 200 MPa; Jordan et al., 2006) pour les 
grains de zircon des groupes 1 et 2 de l'échantillon 12SJ14 par LA-ICP-MS (aTiO2 = 1; aSiO2 = 
1). 
Groupe 
CL 
Groupe ÉTR 
(Figures 2.9 et 
2.10) 
N° 
d'Analyse 
Ti (ppm) T (°C) ∆T (°C) 
Echantillon 12SJ14; analyses LA-ICP-MS 
cg
ro
u
p
e 
2
 
2.9D3 
43 2,2184129 716 30 
44 2,340093 720 30 
45 2,0919205 711 29 
46 2,7427032 732 30 
49 2,6215854 728 30 
55 1,8549434 703 29 
58 2,3720393 721 30 
59 1,9405162 706 29 
66 1,8609522 703 29 
68 2,0585623 710 29 
70 2,5947334 727 30 
73 2,958743 737 31 
2.9D4 
38 2,382855 721 30 
40 1,9075508 705 29 
71 3,0052502 738 31 
41 3,9314014 759 32 
56 3,8865863 759 32 
g
ro
u
p
e 
1
 
67 4,2025948 765 32 
69 4,1327885 764 32 
74 3,3144046 746 31 
2.9D2 
39 2,1462761 713 30 
47 2,0079413 708 29 
48 2,15121 713 30 
50 1,9816589 708 29 
52 2,4815608 724 30 
57 1,3635094 681 28 
60 2,1875678 715 30 
61 3,1656298 742 31 
62 2,1170697 7122 30 
63 2,8167725 734 31 
72 2,6120266 728 30 
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Tableau 2.4 : Ratios des divers isotopes uranium et plomb avec les âges isotopiques calculés pour les grains de zircon des échantillons 
12SJ14 et 12SJ27E par LA-ICP-MS (modifié de Jannin et al., 2014, accepté pour publication). 
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Tableau 2.4 : Ratios des divers isotopes uranium et plomb avec les âges isotopiques calculés pour les grains de zircon des échantillons 
12SJ14 et 12SJ27E par LA-ICP-MS (modifié de Jannin et al., 2014, accepté pour publication; suite). 
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Tableau 2.5 : Ratios des divers isotopes uranium et plomb avec les âges isotopiques calculés pour les grains de zircon de l'échantillon 
12SJ14 par CA-ID-TIMS (modifié de Jannin et al., accepté pour publication). 
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2.8.3 Datation de la déformation inverse D2 dans le secteur D : Échantillon 
12SJ27E 
L'échantillon 12SJ27E est une pegmatite localisée à proximité de la zone de cisaillement Relay 
(Fig. 2.1B). Sur l'affleurement 12SJ27, un dyke de gabbro composite recoupe la foliation S2, mais 
expose une linéation identique en attitude et en minéralogie à celle L2 (Fig. 2.10A1 et 2.10A3). Ce 
dyke s'est également mis en place dans la foliation S2, où il contient une pegmatite co-magmatique 
(Fig. 2.10A2 et 2.10B). En effet, il est possible de retrouver des fragments arrondis, soit de gabbro 
dans la pegmatite, soit de pegmatite dans le gabbro (Fig. 2.10A2), ce qui révèle un mélange de 
magma (Vernon et al., 1988). Les textures métamorphiques et les structures de ce gabbro, décrites 
précédemment, sont une linéation L2 définie par de la hornblende rétrograde à inclusions de 
clinopyroxène instable (lame mince 12SJ27F, Fig. 2.8). Ce gabbro et cette pegmatite sont donc 
synchrones, mais tardi-D2, et cette déformation est associée au métamorphisme rétrograde. 
 
2.8.3.1 Morphologie des zircons 
Les grains de zircon ont une forme prismatique, des bordures bien préservées et sont souvent zonés. 
Ils peuvent contenir des noyaux hérités et deux types de surcroissance (Fig. 2.10C). La première 
(groupe 1) entoure les noyaux hérités et est elle-même entourée de la deuxième (groupe 2) qui est 
présente sur certains grains. Le groupe 2 montre une brillance en CL plus élevée, et est plus mince 
que le groupe 1 (100 µm versus inférieur à 300 µm). Les zonations, très bien marquées, sont 
souvent sectorielles et quelques fois concentriques. Certains grains de zircon homogènes (~10%), 
inclus dans le groupe 1, ne présentent ni noyaux hérités ni surcroissance et ont une brillance en CL 
équivalente à celle de ce groupe (Fig. 2.10C). Les faces cristallines bien définies des grains et leurs 
zonations très nettes indiquent qu'ils sont magmatiques. 
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Figure 2.10 : Géochronologie U/Pb et analyses ÉTR sur zircon de l'échantillon 12SJ27E (modifié 
de Jannin et al., 2013, 2014, accepté pour publication). A1) et A2) Dyke de gabbro composite 
recoupant la S2 du gneiss archéen, provenant du Complexe de Ulamen, et se mettant parfois en 
place dans la S2, co-magmatique avec une pegmatite. A3) Grains de hornblende marquant la 
linéation L2 dans ce dyke de gabbro. B) Pegmatite syn-D2 échantillonnée. C) Images en 
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cathodoluminescence des grains de zircon, présentant deux surcroissances (groupes 1 et 2). D) 
Concentrations en ÉTR normalisées aux chondrites (Sun et McDonough, 1989). D1) et D2) Patrons 
identiques d'une majorité des analyses des groupes 1 et 2. D3) Patrons de cinq analyses différentes 
difficilement interprétables. E) Âges 207Pb/206Pb de 961 ±22 Ma pour le groupe 2 et de 1001 ±16 
Ma pour le groupe 1, obtenus par LA-ICP-MS. 
 
2.8.3.2 Analyses en terres rares 
Pour cet échantillon 38 analyses, dont deux écartées, ont été effectuées dans le groupe 2 (12 
analyses) et le groupe 1 (24 analyses). Cinq de ces analyses sont différentes des autres (Fig. 2.10D3) 
et sont considérées comme des données aberrantes puisqu'elles ne sont pas reliées aux zones 
observées en CL et qu'elles ne concordent pas avec les groupes d'âge déterminés ci-dessous, ce qui 
peut être causé par des inclusions situées sous la surface des grains de zircon. Les 33 analyses 
identiques, ont des profils en ÉTR caractérisés par une anomalie positive en Ce, une anomalie 
négative en Eu et l'absence d'anomalie négative en ÉTR lourdes (tableau 2.2, Fig. 2.10D). Ces 
grains de zircon ont donc crû pendant la cristallisation de plagioclase et présentent des profils 
typiques de zircon magmatique (Rubatto et Hermann, 2007).  
2.8.3.3 Âges U/Pb sur zircons par LA-ICP-MS 
Des dates U/Pb ont été obtenues sur 19 analyses du groupe 1 et 9 analyses du groupe 2, et seuls les 
résultats par LA-ICP-MS sont présentés, car aucun résultat probant n'a été obtenu par CA-ID-
TIMS. Les âges pondérés moyens calculés pour le groupe 1 et le groupe 2 sont respectivement de 
1001 ±16 Ma (n = 19; MSWD = 1,4; Prob. Fit = 0,13) et de 961 ±22 Ma (n = 9; MSWD = 1,17; 
Prob. Fit = 0,31). Toutes les analyses du groupe 2 sont concordantes, mais celles du groupe 1 sont 
discordantes de 1 à 12 %. Bien que les profils en ÉTR des groupes 1 et 2 soient similaires et qu'il 
ne soit pas possible de départager ces âges sur une base statistique, les images CL et leurs âges 
attestent qu'il s'agit de deux groupes différents. L'âge de 1001 ±16 Ma est synchrone à l'anatexie 
de la Ceinture parautochtone dans la région d'étude, puisque cette fusion partielle par la réaction 
R2 a été datée à 1002 Ma dans les roches méta-sédimentaires de l'échantillon 12SJ14. Cet âge de 
1001 Ma pourrait donc être hérité et correspondrait à la croissance de zircon dans les migmatites, 
une partie de ce magma granitique et de ses grains de zircon contenus étant ensuite injectée sous 
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forme de dyke de pegmatites. L'âge le plus jeune de 961 ±22 Ma est interprété comme l’âge de 
cristallisation de la pegmatite. Ainsi, cette datation démontre que certains gabbros ne sont pas 
archéens mais ont un âge grenvillien tardi-Rigolet.  
2.9 Discussion 
2.9.1 Sommaire des résultats 
La figure 2.11 résume l'analyse des données structurales, métamorphiques et géochronologiques 
de la Ceinture parautochtone. Trois, possiblement quatre phases de déformation y sont présentes :  
1) La déformation D1, présente uniquement au NO de la région d'étude, est caractérisée par 
une foliation NO-SE portant une linéation plongeante vers le SE (Fig. 2.2). Cette phase de 
déformation n’est pas archéenne, car elle affecte les méta-sédiments du Groupe de Gagnon 
qui sont protérozoïques. En outre, la définition de la foliation S1 par un rubanement 
migmatitique (Fig. 2.5A), et la présence de kyanite subparallèle à la foliation S1 dans des 
leucosomes (Fig. 2.6A) indiquent que la déformation D1 s'est effectuée en présence de 
liquide 'issu de la réaction R1 dans le champ de la kyanite. Cette déformation aurait continué 
lors de la réaction R2 pour former du grenat, toujours dans le champ de la kyanite. De plus, 
dans l'échantillon 12SJ14, les profils en ÉTR des grains de zircon du groupe 1 possèdent 
une absence d'anomalie négative en Eu et un appauvrissement en ÉTR-lourdes qui sont 
caractéristiques d’une croissance synchrone à celle du grenat et antérieure à celle du 
plagioclase dans le liquide, à haut grade métamorphique et plus particulièrement à haute 
pression (Rubatto, 2002; Rubatto et Hermann, 2007). Ce grade métamorphique est 
confirmé par l'échantillon 13SJ182, qui indique un chemin P-T de haute pression, ayant 
croisé les réactions R1, R2 puis Re-R2 et Re-R1 dans le champ de la kyanite. Ce chemin P-
T est identique à celui serré, décrit par Jordan et al. (2006) et atteignant des pressions de 
1250-1300 MPa et des températures de 815-830°C. Puisqu'il est généralement admis que 
les surcroissances prismatiques de zircon dans les paragneiss métamorphisés au faciès 
granulite sont liées à l'anatexie (Vavra et al., 1999; Rubatto et al., 2001; Gervais et Crowley, 
2017), et que la forme et le profil en  ÉTR des grains de zircon du groupe 1 concordent avec 
cette hypothèse, l’âge du groupe 1 de 1002 ±2 Ma (Fig. 2.9 et 2.11) coïncide probablement 
avec la phase de déformation D1 près du paroxysme du métamorphisme. 
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2) Nous avons cartographié un gradient de la déformation D2 qui passe de peu à fortement 
pénétrative du NO de la région d'étude, vers la zone de cisaillement Relay, une structure 
D2, et vers l'ABT. Cette déformation est caractérisée par une linéation plongeant vers le 
SSO qui demeure constante malgré le plissement de la foliation (Fig. 2.2). Le sens de 
cisaillement est majoritairement senestre-inverse (Fig. 2.5D). Le leucosome 12SJ14 est 
précoce à syn-déformation D2 (Fig. 2.9) alors que la pegmatite 12SJ27E est synchrone à 
tardi-déformation D2 (Fig. 2.10). D'après la datation de ces deux échantillons, cette phase 
de déformation D2 a débuté vers 986 ±4 Ma, simultanément à la cristallisation de zircon de 
groupe 2 du leucosome 12SJ14. Elle s'est ensuite poursuivie jusqu'à 961 ±22 Ma, coïncidant 
avec la cristallisation de la pegmatite 12SJ27E. Sans datation plus précise, il est difficile 
d'affirmer que la déformation s'est prolongée aussi tardivement, mais cela est probable, 
puisque la comparaison des analyses par LA-ICP-MS et CA-ID-TIMS sur l'échantillon 
12SJ14 (Fig. 2.9) a démontré l'exactitude des résultats obtenus par LA-ICP-MS. Étant 
donné que les deux échantillons ont été datés ensemble par LA-ICP-MS, l'erreur de 
calibration peut être supprimée, l'erreur relative entre les deux échantillons devient 
significative, et la différence relative entre les deux âges est importante. Une fois cette 
erreur de calibration supprimée, le leucosome 12SJ14 donne donc un âge de 1008 ±9 Ma 
pour la déformation D1 et un âge de 995 ±11 Ma pour le début de la déformation D2, alors 
que la pegmatite donne un âge tardi-D2 de 961 ±11 Ma (Fig. 2.11). Dans le secteur B, la 
déformation D1 a donc commencé au plus tard à 999 Ma alors que la déformation D2 a 
commencé au plus tard à 984 Ma, et dans le secteur D, la déformation D2 a fini au plus tôt 
à 972 Ma. Par conséquent, en supposant que dans ces deux secteurs, ces déformations se 
sont chacune déroulées au même moment, le cisaillement inverse, marqué d'abord par un 
mouvement D1 vers le NO puis par un mouvement D2 vers le NNE, aurait duré 27 Ma 
minimum dont 12 Ma pour la déformation D2 uniquement. Ces déformations pourraient 
cependant être progressives, tel que documentées dans le prisme orogénique de la Ceinture 
parautochtone dans la Province de Grenville oriental (Labrador ouest; van Gool et al., 
2008), avec par exemple une déformation D1 dans le secteur D synchrone à une 
déformation D2 dans le secteur B, la durée de la déformation D2 serait alors moindre, mais 
celle de la déformation D1 de 17 Ma resterait valide pour les deux hypothèses. Les éléments 
de cette étude ne sont pas suffisants pour répondre à ce problème de déformations 
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progressives ou non progressives, car dans cette région, notre étude ne permet de définir les 
processus d'enfouissement ou d'exhumation de la Ceinture parautochtone, à l'origine des 
déformations, l'âge de l'ABT n'ayant pas été documenté. 
 
Figure 2.11 : A) Schéma illustrant les différentes phases de déformation et de métamorphisme avec 
leur âge dans la Ceinture parautochtone. B) Chemins P-T schématiques des secteurs B et D, inspirés 
de Jordan et al. (2006) illustrant la chronologie relative entre le métamorphisme, la déformation et 
la cristallisation des grains de zircon de l'échantillon 12SJ14. La réaction R1 est univariante et 
forme une droite dans le champ P-T, alors que la réaction R2 est continue et se déroule dans la 
zone illustrée en teinte de gris. C) Tableau illustrant l'évolution tectono-métamorphique de la 
Ceinture parautochtone (modifié de Jannin et al., accepté pour publication). 
Cette étude permet également d'associer la déformation D2 à un chemin P-T. Premièrement, dans 
l'échantillon 13SJ100B, la transformation d'un porphyroblaste de grenat en biotite et sillimanite 
indique que le cisaillement C2 s'est effectué lors du chemin rétrograde, postérieurement à la 
réaction Re-R2 dans le champ de la sillimanite (Fig. 2.7). Bien qu'il soit impossible de préciser si 
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l'anatexie s'est effectuée dans le champ de la kyanite, comme pour l'ouest de la région d'étude, ou 
dans le champ de la sillimanite, ce qui indiquerait la présence de deux niveaux structuraux, nos 
données confirment le chemin rétrograde reconstruit par Jordan et al. (2006) dans l'est de la région 
à l'étude.  
Deuxièmement, dans l'échantillon 12SJ14, les grains de zircon d'âge 986 ±4 Ma montrent un profil 
en ÉTR ayant une absence d'anomalie négative en Eu et un appauvrissement en ÉTR-lourdes, 
similaire au profil du groupe 1. Néanmoins, les grains de zircon sont appauvris en U et Th, au 
contraire du groupe 1 plus vieux. Ces profils indiquent une évidence de croissance des grains de 
zircon, dans le liquide, synchrone à celle du grenat et de la monazite (Fig. 2.9; Bea et al., 1994) et 
antérieure à celle de plagioclase. Ce groupe 2 a donc fort probablement cru sur le chemin 
rétrograde, à proximité du paroxysme métamorphique et simultanément à la cristallisation de 
monazite dans le leucosome, cristallisation confortée par la présence de monazite dans l'échantillon 
daté, et par les âges U/Pb similaires de 995-985 Ma pour les grains de monazite (Jordan et al., 
2006) et le groupe 2. Cette évolution pétrogénétique est très semblable à celle documentée dans 
l'équivalent de la Ceinture parautochtone de la Cordillère canadienne (Gervais et Crowley, 2017). 
Troisièmement, l’échantillon de gabbro 12SJ27F syn-déformation D2, et co-magmatique avec la 
pegmatite 12SJ27E, possède également de l'amphibole rétrograde parallèle à la linéation L2 (Fig. 
2.10). Cette amphibole s'est donc formée à 961 ±22 Ma. Enfin, les grains de quartz ne sont pas 
déformés dans les secteurs où seule la déformation D1 est présente et peu ou pas déformés dans les 
secteurs où la phase D2 prédomine, signifiant que du liquide était présent lors de ces deux 
déformations. Somme toute, la déformation D2 s'est produite lors d'un chemin P-T rétrograde 
postérieurement à la réaction Re-R2, mais toujours à l'état supra-solidus. 
3) La déformation D3 a été observée seulement sur certains affleurements dans la partie sud 
de la région d'étude, vers l'ABT (Fig. 2.11). Cette phase de déformation a complètement 
transposé les structures D2 et réorienté la linéation qui devient faiblement plongeante vers 
l'OSO (Fig. 2.2). Un leucosome syn-D3 révèle que cette déformation est associée à un 
cisaillement dextre-normal et s'est produite en présence de fusion partielle (Fig. 2.5G). Par 
conséquent, toutes les phases de déformation se sont déroulées en présence de fusion 
partielle; de ce fait, le métamorphisme d'anatexie est également rigolet. 
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2.9.2 Possibilité d'une déformation grenvillienne anté-D1 
Il est plausible de supposer qu'une déformation grenvillienne antérieure à la déformation D1 ait 
existée dans la Ceinture parautochtone, au SO du réservoir Manicouagan. En effet, des structures 
typiques de la direction de convergence de l'orogène du Grenville, correspondant à la première 
phase de déformation grenvillienne cartographiée, ont été documentées à proximité du Front de 
Grenville dans la Ceinture parautochtone de la Province de Grenville orientale, et sont caractérisées 
par une vergence NO et des fabriques planaires parallèles à l'orogène (Rivers, 1983a; Brown et al., 
1992; van Gool et al., 2008). Étant donné que dans la région à l'étude, 1) ces structures typiques de 
la convergence grenvillienne n'ont pu être observées puisqu'elles sont différentes des structures D1, 
ces dernières ayant une vergence NO mais des fabriques planaires perpendiculaires à l'orogène 
grenvillien; 2) que la déformation D1 est synchrone au début d'anatexie liée la réaction R1, puis à 
la réaction R2, et 3) que D1 est synchrone à postérieure à la cristallisation de kyanite et biotite 
progrades parallèles à la S1 puisque ces minéraux présentent des extinctions roulantes; il est 
plausible de supposer qu'une déformation antérieure, associée au métamorphisme prograde 
précédent l'anatexie syn-D1 ait existée. D1 n'était donc éventuellement pas précédée d'un 
continuum, mais d'une phase de déformation grenvillienne distincte caractérisée par des structures 
planaires NE-SO à vergence NO typiques de la direction de convergence de l'orogène du Grenville. 
Cette déformation antérieure aurait pu amorcer l'enfouissement de la Ceinture parautochtone et 
notamment celui du Groupe de Gagnon situé vraisemblablement dans la croûte superficielle au 
début de l'orogénie grenvillienne, avant 1002 Ma. De nouvelles études sont cependant nécessaires 
pour tester cette hypothèse. 
2.9.3 Stratégie de datation géochronologique dans les terrains de haut grade 
métamorphique précambriens 
Cette contribution illustre l'importance d'interpréter les analyses géochronologiques avec la plus 
grande prudence dans les terrains de haut grade métamorphique précambriens tel que la Province 
de Grenville. Dans la Province de Grenville centrale, nos résultats supportent l'hypothèse, pour 
notre région d'étude, d'une déformation archéenne oblitérée lors du métamorphisme grenvillien au 
faciès granulite. Ces résultats suggèrent également que le paradoxe énoncé précédemment est causé 
par les méthodes de datations employées qui rendent l'interprétation des âges difficile. En effet, 
notre étude établit que la plus vieille déformation documentée, soit D1, coïncide avec l'anatexie 
 102 
 
des roches parautochtones au Rigolet. La foliation formée lors de D1 est pénétrative à l'ouest de la 
région d'étude et a été transposée par D2 à proximité de l'ABT (Fig. 2.1B, 2.3, 2.5 et 2.11A). Il 
n'existe donc aucune évidence d'une déformation archéenne ou paléoprotérozoïque de haut-grade 
métamorphique au SO du réservoir Manicouagan. Ce postulat requiert donc une réinterprétation 
de l'âge du dyke de granite qui recoupe la gneissosité de l'encaissant dans le secteur D dominé par 
D2 (Dunning et Indares, 2010). Ainsi, l'âge discordant d'intercepte supérieur de ~1741 Ma 
correspond probablement à un âge hérité et non à un âge de cristallisation, ce dernier se mesurant 
vraisemblablement dans des surcroissances. En outre, les deux grains de zircon montrés par ces 
auteurs sont constitués de cœurs entourés de telles surcroissances (grains 289-1 et 289-2 sur la 
figure 2.5 dans Dunning et Indares, 2010). Cet exemple démontre l'utilité d'utiliser des méthodes 
de datations combinant haute résolution spatiale et haute précision pour l'analyse géochronologique 
des terrains de haut grade métamorphique précambriens. De surcroit, il engendre inévitablement 
des questionnements relatifs à l'interprétation des nombreux âges discordants qui ont été utilisés 
pour contraindre la chronologie des déformations dans la Province de Grenville. 
2.9.4 Remobilisation du socle et de sa couverture méta-sédimentaire 
Les résultats de cette étude impliquent que dans les gneiss du socle appartenant au Complexe de 
Ulamen, la déformation archéenne a été complètement oblitérée lors du métamorphisme 
grenvillien au faciès granulite. Cette constatation est compatible avec celle obtenue notamment 
dans la Province de Grenville orientale, où une oblitération progressive des fabriques archéennes 
a été documentée vers le cœur de l'orogène et les faciès métamorphiques plus élevés (Rivers, 1983a, 
1983b; Owen et al., 1986; 1988; Brown et al., 1991, 1992; Daigneault et Allard, 1994; Krogh et 
al., 2002; van Gool et al., 2008), mais détonne avec celle obtenue notamment dans la Province de 
Grenville occidentale, où une fabrique archéenne est apparemment préservée malgré un 
métamorphisme de haut grade (Berclaz et al., 1995; Bethune, 1997; Martignole et Martelat, 2005). 
Tel que discuté ci-dessus, il serait cependant intéressant d'effectuer des datations modernes à ces 
endroits afin de déterminer si cette préservation d'une fabrique archéenne est réelle. 
Malgré cette oblitération grenvillienne, il existe des indices d'évènements tectoniques antérieurs 
dans la région d'étude. Par exemple, dans le secteur B (Fig. 2.3), la juxtaposition de contacts socle 
- méta-sédiments de nature contrastée suggère la présence de chevauchements précoces qui 
auraient été complètement transposés. D'autre part, Jordan et al. (2006) ont rapporté la présence de 
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monazite paléoprotérozoïque (~1738 Ma) dans les paragneiss du Groupe de Gagnon. 
L'interprétation de ces âges par les auteurs est une origine métamorphique, mais ce métamorphisme 
cryptique devait être d'un grade relativement faible puisqu'il n'y a pas eu de croissance de zircon, 
liée à l'anatexie, dans les paragneiss, les quartzites et les gneiss archéens investigués dans cette 
étude et ailleurs dans la région d'étude (Davis et Dion, 2012a et b; Moukhsil et al., 2013a). Si cette 
croissance de monazite pourrait avoir être générée par la réaction déshydratation-fusion de l'allanite 
dans les métapélites, au faciès amphibolite inférieur (Smith et Barreiro, 1990); il serait pertinent 
d'effectuer une étude moderne, dans les paragneiss, qui combinerait la composition géochimique 
et l'analyse isotopique de monazite à celles de grenat, afin de confirmer l'existence de cet 
évènement et s'il y a lieu, dans préciser la nature. 
2.10 Conclusion 
En conclusion, contrairement à ce qui a été observé dans certaines régions du Front de Grenville 
où des fabriques antérieures à l'orogène de Grenville ont été préservées, à proximité de l'ABT au 
SO du réservoir Manicouagan où le métamorphisme est de plus haut grade, toutes les déformations 
étudiées ont un âge comprit entre 1002 et 961 Ma et sont majoritairement inverse-décrochantes. La 
durée de cet évènement compressif, tardi-orogénique, est supérieure à 27 millions d'années et a 
débuté avant 1002 Ma, car cet âge correspond à l'anatexie par la réaction de déshydratation-fusion 
de la biotite dans les paragneiss, et que cette durée ne comptabilise pas l'enfouissement de la 
Ceinture parautochtone jusqu'à cette anatexie. Ainsi, contrairement aux hypothèses précédemment 
admises, la phase Rigolet a été un évènement prolongé, tout au moins localement, et malgré sa 
durée moindre que celle de l'Ottawan estimée à 70 millions d'années minimum (Rivers, 2008). 
Dans la région d'étude, le mouvement inverse de l'ABT n'a pas été enregistré par la croissance de 
zircon et de monazite, car les âges sur zircon et monazite connus, coïncident aux phases de 
déformations D1 et D2 et que le mouvement inverse de l'ABT ne correspond à aucune des trois 
déformations cartographiées. Ainsi, une étude similaire de la Ceinture allochtone serait nécessaire 
pour documenter l'âge de l'ABT. En outre, une telle étude, combinée à une analyse régionale des 
linéaments géophysiques, permettrait de déterminer si l'incurvation de l'ABT autour du réservoir 
Manicouagan est issue d'un plissement par la phase D1 documentée dans cette étude, et ainsi 
vérifier l'oblitération du mouvement inverse de l'ABT par les déformations D1 à D3. 
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D'après les résultats de cette étude, le degré de superposition des structures et du métamorphisme 
grenvillien sur les indices d'évènements tectoniques précédents et le degré d'oblitération des 
déformations antérieures seraient des indicateurs de l'effet potentiellement important du 
remaniement grenvillien. Il est ainsi possible de supposer qu'à proximité du Front de Grenville, les 
déformations principales seraient archéennes, hudsoniennes ou makkovickiennes alors que les 
structures grenvilliennes seraient secondaires et associées à un métamorphisme grenvillien au 
faciès schiste vert-amphibolite. Au contraire, vers l'ABT, les structures principales sont tardi-
grenvilliennes et associées à un métamorphisme granulite, les déformations antérieures dont le 
mouvement inverse, et ottawan de l'ABT étant complétement oblitérées. Dans la Ceinture 
parautochtone, le remaniement grenvillien affecterait aussi bien les fabriques anté-grenvilliennes 
que celles ottawans et serait donc faible à proximité du Front de Grenville alors qu'il augmenterait 
vers le SE jusqu'à la transposition complète à l'ABT. 
Cette contribution illustre également la complexité de la datation dans les terrains de haut grade 
métamorphique précambrien. Notre stratégie de datation qui consiste à dater des échantillons syn-
déformations en combinant la géochimie en éléments traces et la haute résolution spatiale du LA-
ICP-MS permettant de distinguer les populations de zircon, à la haute précision du CA-ID-TIMS, 
est justifiée. Elle permet effectivement de contraindre l'origine du zircon tout en discriminant deux 
phases de déformations dont la différence d'âge est statistiquement non significative. Nous 
suggérons de réinvestiguer plusieurs endroits de la Ceinture parautochtone en utilisant une stratégie 
similaire pour déterminer l'étendue de la remobilisation du socle archéen et de sa couverture méta-
sédimentaire.  
Enfin, d'une perspective plus générale, l'association des profils en ÉTR aux âges in-situ des grains 
de zircon de l'échantillon 12SJ14 implique une croissance à proximité du paroxysme du 
métamorphisme. Ces résultats sont contraires aux prédictions théoriques qui stipulent une 
dissolution du zircon dans les liquides anatectiques, lors de tout chemin prograde (p. ex. Kelsey et 
al., 2008; Yakymchuk et Brown, 2014), mais supportent les conclusions de Gervais et Crowley 
(2017) et de Vavra et al. (1999) effectuées sur des roches similaires. De nouvelles études sont 
requises pour élucider par quel processus le zircon peut se former lors de chemins progrades ou 
près du pic métamorphique. 
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2.12 Appendice 1 
L'intensité de la déformation a été évaluée de façon qualitative en observant les faces 
perpendiculaires à la foliation, en estimant une moyenne de l'intensité sur l'affleurement. Cette 
évaluation tient compte de la rhéologie des lithologies, puisque pour un affleurement de gabbro ou 
de paragneiss et une intensité réelle identique, l'intensité de la déformation apparente sera différente 
en raison de la différence en homogénéité et en compétence des lithologies. Tous les affleurements 
cartographiés sont déformés, l'intensité la plus faible a donc une valeur entre 1 et 2. L'évaluation 
de l'intensité de la déformation se base sur plusieurs critères : la foliation, la linéation minérale ou 
d'étirement, la forme des plis, ouverts, serrés ou isoclinaux, la taille et la forme des grains et des 
objets tel que les boudins, les leucosomes, etc. Ces critères correspondent donc pour chaque 
intensité à (Fig. 2.A1) :  
 1-2 : une foliation très discontinue, ondulée dont le plan est difficilement identifiable; une 
linéation très peu identifiable; des plis ondulants à ouverts; une grande majorité de grains 
non déformés, non orientés, non étirés et pluri-millimétriques; des leucosomes parallèles à 
la foliation ayant des limites et une continuité mal définies.    
 2 : une foliation discontinue, ondulée dont le plan est identifiable; une linéation identifiable 
mais peu marquée; des plis ouverts à serrés; une majorité de grains peu déformés, peu 
orientés, très peu étirés et pluri-millimétriques; des leucosomes parallèles à la foliation et 
discontinus avec des limites identifiables à mal définies.   
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Figure 2.A1 : Illustration des valeurs de l'intensité de la déformation (voir le texte de l'appendice 1 
pour les caractéristiques de chaque intensité). 
 
 3 : une foliation continue, rectiligne à plissée; une linéation modérément marquée; des plis 
serrés à isoclinaux; une petite majorité de grains déformés, orientés, peu étirés et 
millimétriques à pluri-millimétriques; des leucosomes parallèles à la foliation, 
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majoritairement continus avec des limites généralement bien définies; des boudins existants 
mais peu étirés. 
 4 : une foliation continue et rectiligne; une linéation bien marquée; des plis démembrés et 
boudinés dont la charnière sont encore identifiable; une majorité de grains déformés, 
orientés, étirés et millimétriques; des leucosomes parallèles à la foliation, boudinés avec 
des limites très bien définies et une forme ellipsoïde; des boudins étirés dont la forme 
ellipsoïde est toujours reconnaissable.  
 5 : une foliation continue et rectiligne; une linéation très bien marquée; des plis si 
démembrés et boudinés qu'ils ne sont plus identifiables; une grande majorité de grains très 
déformés, orientés, très étirés et infra-millimétriques à millimétriques; des leucosomes 
parallèles à la foliation, boudinés avec des limites très bien définies et une forme 
rectangulaire et très allongée; des boudins étirés dont la forme ellipsoïde n'est plus 
reconnaissable. Ce type de roche correspond à un gneiss droit. 
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CHAPITRE 3 ARTICLE 2 : LATE-GRENVILLIAN CHANNEL FLOW 
IN THE CENTRAL GRENVILLE PROVINCE (MANICOUAGAN 
RESERVOIR): NEW CONSTRAINTS FROM A STRUCTURAL AND 
GEOCHRONOLOGICAL STUDY OF THE ALLOCHTHON 
BOUNDARY THRUST 
3.1 Introduction à l'article 
Ce chapitre est un article a été soumis au Journal of Strutural Geology par les auteurs : Sophie Jannin 
(Polytechnique Montréal), Félix Gervais (Polytechnique Montréal), Abdelali Moukhsil (Ministère 
de l’Énergie et des Ressources naturelles) et Lars Eiving Augland (GEOTOP, Université du 
Québec à Montréal). Il présente de nouvelles données structurales, métamorphiques et 
géochronologiques basées sur une étude de terrain au sud du réservoir Manicouagan, dans la 
Ceinture allochtone. Ces données combinées visent à déterminer l'âge des différentes phases de 
déformation de la Ceinture allochtone. En outre, la juxtaposition actuelle des terrains allochtones 
à des terrains parautochtones métamorphisés des dizaines d'années plus tard, et structuralement 
sous-jacents, semble nécessiter la présence d'une zone de cisaillement normale tardive pour 
exhumer les terrains parautochtones. Cette zone de cisaillement normale pourrait correspondre à 
une réactivation en mouvement normal de l'ABT, tel que documenté dans la Province de Grenville 
occidentale. Aucune zone de cisaillement normale n'ayant été cartographiée dans la Ceinture 
parautochtone, ce chapitre sur la Ceinture allochtone vise donc à vérifier la présence d'une 
éventuelle zone de cisaillement normal et la possible réactivation en mouvement normal de l'ABT. 
Enfin, ce chapitre aspire à proposer un modèle tectonique s'appliquant à la Ceinture parautochtone 
au sud du réservoir Manicouagan puisque un prisme orogénique a été proposé pour la Province de 
Grenville orientale, alors qu'une extrusion de nappe ductile a été proposée pour la province 
occidentale.  
3.2 Abstract 
The tectonic evolution of the 1000-980 Ma Parautochthonous Belt in the Grenville Province has 
been explained by two contrasted models involving extrusion of ductile nappes or the development 
of an orogenic wedge. Crucial to reconstructing this evolution is the characterisation of the 
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Allochthon Boundary Thrust (ABT) overlaying this belt. Our structural analysis south of the 
Manicouagan reservoir revealed a change in lineation direction from SSW to SSE in the hanging 
wall and footwall of this orogen-scale shear zone, respectively. 
In the hanging wall of the ABT, thus in the Allochthonous Belt, the newly mapped down-to-the-
SE, normal shear zone, named Thachic shear-zone (TSZ), crosscuts the ABT and is physically 
linked with the normal shearing documented previously in the footwall. Timing of this normal 
shearing event was constrained from a syn-kinematic leucosome and a syn-TSZ pegmatite from 
the Parautochthonous and the Allochthonous belts, respectively, between 993 ±3 Ma and 986 ±0.5 
Ma. This timing overlap that of reverse shearing in the underlying Parautochthonous Belt 
documented in a previous study. Coeval normal shearing along the TSZ at upper structural levels 
with reverse shearing at lower structural levels favours the channel-flow (or extrusion) model over 
the orogenic wedge. 
3.3 Introduction 
In convergent orogens, processes leading to burial and exhumation of mid-to lower crustal rocks 
are complex and remain poorly understood. Many debates in orogenic systems, notably the 
Himalaya (e.g., Kohn, 2008 vs Searle et al., 2007) and the Canadian Cordillera (e.g., Simony and 
Carr, 2011 vs Gervais and Brown, 2011), have opposed models derived either from the critical 
taper or the channel-flow theory (see Jamieson and Beaumont, 2013 for a review). In the former, 
rocks are coupled throughout the evolution of an orogenic wedge that maintains a rheological-
dependant, critical-taper angle by basal accretion and thickening to increase the angle, or foreland-
ward propagation and thinning, by erosion or normal faulting of the upper crust to decrease it (Fig. 
3.1A; Platt, 1986; Jamieson and Beaumont, 2013). Distinctive finite strain pattern within a wedge 
is pervasive reverse shearing forming steep non-coaxial fabric (Gervais and Brown, 2011 and 
references therein). As this shearing occurs during underthrusting and burial, the fabric is formed 
by prograde to peak metamorphic minerals. Syn-convergent exhumation occurs in this model by 
the combined effect of basal accretion and erosion, and/or extension at the top of the wedge. 
Normal faults/shear zones in a wedge overprint earlier reverse-shear fabric and occur at upper 
structural levels (Fig. 3.1A).  
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Channel flow occurs (Fig. 3.1B) when a sufficiently thick package of rocks reaches a critical 
viscosity, generally by partial melting (Grujic, 2006; Jamieson and Beaumont, 2013). It can then 
decouples from its lid and base and flow down pressure gradients in the crust, which can be induced 
by variation in topography, lateral density contrasts or melt-induced buoyancy (Gervais and 
Ranalli, 2017). Another mechanism that would produce very similar structural and metamorphic 
characteristics is the expulsion of lower-crustal nappes induced by the underthrusting of a stiff 
indentor (Jamieson et al., 2006, 2007; Warren et al., 2008). As the channel/ductile nappe flows 
faster than the crust segments at its top and base, the shearing is reverse in its lower slice and 
normal in its upper slice, and coaxial deformation occurs at the boundary between these two 
shearing. These two mechanisms can lead to exhumation if erosion remove material above 
(Beaumont et al., 2001, 2004; Godin et al., 2006; Gervais et al., 2010) or if the decoupled flow 
occurs along an inclined plane (Gervais and Ranalli, 2017). The fabric can consist of near-peak 
metamorphic fabric for lateral, horizontal flow (Beaumont et al., 2004), but should consist largely 
of high-temperature, but retrograde mineral assemblages, if the channel is exhumed during its flow. 
Although it is recognized that the two broad categories of orogenic system form end-members of 
a continuum, as predicted by numerical models (Vanderhaeghe et al., 2003; Jamieson and 
Beaumont, 2013) and demonstrated by field-based studies (e.g., Larson et al., 2013; Cottle et al., 
2015), it should still be possible to identify their imprints by documenting their field-based, 
distinctive characteristics (Gervais and Brown, 2011).  
Eventually, as convergence rate decreases, the process generally accepted is gravitational collapse 
of a thickened orogen (Rey et al., 2001). Ductile rocks in the core of the orogen are exhumed 
(Dewey, 1988; Liu et al., 2000; Rey et al., 2001) by their upward flow towards thinned areas of the 
upper crust, forming domes, named metamorphic core complexes (Fig. 3.1C; Brun et al., 1994; 
Tirel et al., 2008), or towards the foreland, leading to syn-extensional compression (Fig. 3.1C; 
Beaumont et al., 2010; Jamieson et al., 2010). This collapse generates numerous brittle and ductile 
normal shear zones and a sub-horizontal, coaxial deformation fabric in ductile rocks within the 
apex of the dome that all overprint earlier fabric (Vanderhaeghe et al., 1999; Tirel et al., 2008; 
Gervais and Brown, 2011). The fabric associated both with coaxial strain in the apex of the dome 
and non-coaxial strain near the normal sense shear-zone bounding them should thus consists of 
minerals formed on the retrograde path down to the brittle field.  
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Owing to the presence of both normal and reverse shear zones in these three ‒ orogenic wedge, 
channel-flow/ductile nappe and gravitational collapse ‒ processes, the distinction between them is 
complex and requires discriminant tests (Gervais and Brown, 2011). These tests require modern 
studies integrating structural, metamorphic and geochronological data from different structural 
levels within the studied orogen. 
The Grenville Province was formed during a complex tectonic evolution in the Paleoproterozoic 
that culminated by the long and hot grenvillian orogeny that took place during two main phases: 
the Ottawan (1090-1020 Ma) and the Rigolet (1000-980 Ma; Rivers et al., 1989; Rivers, 1997, 
2008; Corrigan et al., 2000; Gower and Krogh, 2002; Rivers et al., 2012). The Grenville Province 
comprises two belts, the Parautochthonous Belt is composed of rocks from the North American 
cratonic basement and its meta-sedimentary cover sequence, whereas the Allochthonous Belt is 
composed of peri-cratonic to exotic rocks formed on the margin and offshore of Laurentia (Fig. 
3.2A; Rivers et al., 1989; Rivers, 1997, 2008; Corrigan et al., 2000; Gower and Krogh, 2002; Rivers 
et al., 2012). The Allochthonous Belt is composed by various segments classified according to their 
structural level during the Ottawan stage (Fig. 3.2A; Rivers 2008). High to low pressure segments 
were deformed and metamorphosed under upper-amphibolite to eclogite facies conditions during 
the Ottawan phase of the grenvillian orogeny, whereas the “orogenic lid” is the segment that 
escaped penetrative grenvillian deformations and metamorphism (Rivers et al., 1989, 2012 and 
references therein; Rivers, 2008; Dunning and Indares, 2010). The Parautochthonous Belt is 
composed of rocks deformed and metamorphosed under greenschist to granulite facies during the 
Rigolet phase of the orogeny (Rivers et al., 1989, 2012; Corrigan et al., 1994; Krogh, 1994; 
Martignole and Martelat, 2005; Rivers, 2008).  
The Grenville Front, a major reverse crustal-scale shear zone with a NW vergence, was active 
during the Rigolet phase and marks the northwestern limit of grenvillian deformation (Rivers, 
2008). The Allochthon Boundary Thrust (ABT), a prominent reverse crustal-scale shear zone with 
a NW vergence, was active between 1090 and 1050 Ma and separates the Parautochthonous Belt 
in its footwall to the NW from the Allochthonous Belt in its hanging wall to the SE (Fig. 3.2A; 
Rivers, 2008). The ABT was locally reactivated by normal shearing at ~1020 Ma (where it is called 
the Allochthon Boundary Detachment (ABD); Culshaw et al., 1997; Ketchum et al., 1998; Rivers, 
2008 and references therein). This normal shearing offers a solution to the paradox of a gap longer 
than 20 myrs between the timing of deformation and metamorphism in the footwall and the hanging 
 112 
 
wall of the ABT. Indeed, if the Allochthonous Belt had been thrusted above the Parautochthonous 
Belt along this reverse shear zone, this age gap should be minimal. Unravelling the 
tectonometamorphic evolution of the ABT at various location of the Grenville Province is, 
therefore, crucial in order to reconstruct the tectonic evolution of the Grenvillian Orogeny. 
As for the Himalayas and the Canadian Cordillera, the tectonic evolution of this ancient orogen is 
controversial. Indeed, all models listed above (Fig. 3.1A-3.1C) were proposed to explain burial, 
deformation and metamorphism of the Parautochthonous and the Allochthonous belts, at two 
different times, the Rigolet and the Ottawan phases, respectively, and to explain evolution of the 
ABT (Rivers, 2008).  
Results of this study are based on fieldwork conducted on both sides of the ABT south of the 
Manicouagan reservoir in the Central Grenville Province. We first describe the spatial distribution 
of structural elements, the relative chronology of deformation stages and then constrain the timing 
of deformations by U/Pb geochronology. Combined with results presented in Jannin et al. 
(accepted) for the underlying Parautochthonous Belt, results presented in this contribution reveals 
a complex tectonometamorphic evolution. The multidisciplinary dataset is incorporated into a 
coherent novel tectonic model. 
3.4 Geological context of the Grenville Province 
3.4.1 Tectonic models of burial and exhumation of the Parautochthonous Belt 
Several numerical models (Jamieson et al., 2007, 2010) aimed at reproducing the crustal geometries 
of the western and the central Grenville Province derived from the interpretation of geophysical 
data acquired during the Lithoprobe program (see Martignole et al., 2000 and Hynes et al., 2000 
for reviews). A first class of models involved convergence only, whereas a second involved a stage 
of post-convergent gravitational collapse of the hinterland. In the first class of models, 
underthrusting of stiff basement rocks of the Parautochthonous Belt first lead to foreland-ward 
extrusion of ductile lower-crustal nappes of the Allochthonous Belt along the ABT. Then, rocks of 
the Parautochthonous Belt soften and form ductile lower-crustal nappes in models reproducing the 
western Grenville geometry, or develop into an orogenic wedge in models reproducing the central 
Grenville geometry (Jamieson et al., 2010). In the second class of models, gravitation collapse of 
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the thickened hinterland expulses parautochthonous ductile nappes, reactivates the ABT and 
generates contraction in the foreland (Jamieson et al., 2010). 
 
 
Figure 3.1: A) Orogenic wedge model (inspired by Platt, 1986 and Jamieson and Beaumont, 2013). 
B) Various types of channel flow in a hot and long orogen (inspired by Jamieson and Beaumont, 
2011, 2013 and Larson and Cottle, 2014). C) Gravitational collapse model (inspired by Rey et al., 
2001 and Tirel et al., 2009).    
If these models reproduce the two orogenic phases and, for the western Grenville Province, the 
reactivation of the ABT into a normal shear zone, they don't reproduce the age gap observed across 
the ABT. Furthermore, central-Grenville models only partially recreate the crustal geometry 
derived from the Lithoprobe program (Hynes et al., 2000) and do not reproduce the metamorphic 
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Pressure-Temperature (P-T) conditions of the Parautochthonous Belt derived from field work 
(Indares et al., 1998, 2000, 2008; Jordan et al., 2006; Dunning and Indares, 2010). Finally, all these 
models assumed a flat and uniform post-convergent erosion that should have led to the complete 
erosion of any orogenic-lid segments, which are nevertheless present throughout the province and, 
thus need to be incorporated into coherent tectonic models (Rivers, 2008, 2012). 
From a compilation of multidisciplinary data of the entire Grenville Province, Rivers (2008, 2009) 
proposed a more complex conceptual model inspired by numerical modeling in order to better 
represent the three-dimensional orogen. His model first involves the development of an orogenic 
plateau associated with channel flow above the ABT during the Ottawan. Although this first stage 
is compatible with a large dataset (Rivers, 2008), the presence of a normal sense shear-zone that 
was synchronous with thrusting along the ABT and located at the roof of the proposed channel, 
required by the channel flow model, remains to be demonstrated. Then, a reduction of compressive 
forces would have led to gravitational collapse of that plateau to juxtapose mid-crustal rocks 
forming metamorphic core complexes to rocks of the orogenic lid along normal shear zones. 
Results from Soucy Laroche et al., (2015) supported this model, but further indicated it had 
occurred relatively early during the Ottawan phase (~1060 Ma). Continued convergence during the 
Rigolet phase, would have led to foreland-ward and structurally downward migration of the 
deformation front into the parautochthonous rocks. This new orogenic phase, of shorter duration 
and smaller scale than the Ottawan, would have been characterised by circulation of material 
between the Grenville Front and the ABT, which would have acted as a rigid and passive roof 
within an orogenic wedge (Rivers, 2009). This model is best supported by a study based on 
geological mapping of the Wabush area in Labrador by van Gool et al. (2008) who documented 
two diagnostic criteria of the orogenic wedge (Gervais and Brown, 2011): 1) a change in structural 
style, from a fold-and-thrust belt geometry near the Grenville Front to ductile steeply-dipping 
reverse-shearing near the ABT; and 2) a series of isograds marking a progressive metamorphic 
field gradient increasing towards the hinterland. It is noteworthy that all models discussed above 
considered the exhumation of the Parautochthonous Belt to be related to the post-Rigolet 
gravitational collapse of the Grenville Province, at orogenic decline stage (Martignole et al., 2000; 
Martignole and Martelat, 2005; Rivers, 2008; van Gool et al., 2008; Jamieson et al., 2010). 
Other series of conceptual models were later proposed to explain the juxtaposition of all the 
different crustal segments (e.g. Rivers; 2012). These models involved gravitational collapse of the 
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thickened hinterland of the orogen, but without the foreland-directed flow produced in numerical 
models. Some of these models involves the sinking, or sagduction of the allochthonous orogenic-
lid into the ductile and hot allochthonous mid-crust to form metamorphic core complexes (Gervais 
et al., 2004; Rivers, 2008; Soucy La Roche et al., 2015).  
3.4.2 Geology of the Manicouagan reservoir area 
The Manicouagan reservoir area is representative of the typical crustal geometry common 
throughout the Grenville Province. The Allochthonous Belt comprises three different crustal 
segments (Fig. 3.2A), as defined by Rivers (2008). To the north, south and east of the reservoir, 
the Manicouagan Imbricate Zone (MIZ), the Berthé Terrane and the Hart-Jaune Terrane constitute 
the high-pressure (HP), mid-pressure (MP) and orogenic lid segments of the paleo-grenvillian 
crust, respectively. The ages of the shear zones bounding these segments are not known, except for 
the normal Hart-Jaune shear zone, delimiting the Hart-Jaune Terrane from the MIZ and dated at 
~1010 Ma (Indares et al., 1998). 
In the study area, south of reservoir Manicouagan, the Berthé Terrane is composed of four units: 
1) the Tétépisca anorthositic Suite comprises leuconorites and anorthosites intruded at 1051 ±8 Ma 
(Moukhsil et al., 2013a); 2) the Canyon Complex comprises gabbros, gabbronorites intruded at 
1410 ±16 Ma (Dunning et Indares, 2010), and mangerites and quartzo-feldspathic rocks dated at 
1222 ±72 Ma (Moukhsil et al., 2013a); 3) the Plus-Value Complex equivalent to Pinwarian meta-
sedimentary rocks, dated at ~1500 Ma (Moukhsil et al., 2012, 2013; Lasalle et al., 2013), and 
composed mostly of biotite-sillimanite-garnet-graphite bearing paragneiss, by quartzites, calco-
silicate rocks and marbles. This complex can also form rafts within the Canyon Complex; 4) the 
Gabriel Domain comprises granitoid rocks, paragneisses, the Berthé Anorthosite and the Renwick 
Mangerite intruded at 1402 ± 72 Ma (Hynes et al., 2000; Moukhsil et al., 2013a). 
The Berthé Terrane and the MIZ underwent protracted high-grade metamorphism throughout the 
Ottawan. In the MIZ, metamorphism in the kyanite field occurred between 1050 and 1030 Ma, 
whereas in the Berthé Terrane it occurred in the sillimanite field between 1080 and 1030 Ma 
(Dunning and Indares, 2010). Zircon and monazite geochronology from the Berthé Terrane yielded 
two U/Pb-age ranges, a major one between 1080 and 1040 Ma and another between 1014 and 980 
Ma, as recorded in cores and rims, respectively (table 3.1; Dunning and Indares, 2010; Lasalle et 
al., 2013, 2014). Data in the second range, more abundant around the Manicouagan Island (Fig. 
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3.2), was attributed to metasomatism linked to late dyke intrusions (Lasalle et al., 2014). U/Pb ages 
on titanite indicate cooling below 600-700°C between 1006 and 983 Ma (Cox et al., 1998; Indares 
et al., 1998; Indares and Dunning, 2004; Dunning and Indares, 2010). 
Table 3.1: Compilation of some geochronological data in the study area. 
Samples 
207Pb/206Pb ages on zircons by 
LA-ICP-MS (Lasalle et al., 
2013) 
U/Pb ages on monazite by CA-ID-
TIMS (Dunning and Indares, 2010) 
207Pb/206Pb ages on monazite by LA-
ICP-MS (Lasalle et al., 2014) 
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207Pb/235U: 1062 ±4 Ma and 1020 ±2 
Ma (single analysis) 
Cores : 1057.6 ±5.6 Ma 
Rims: 999.3 ±8.4 Ma 
333x 1002 ±42 Ma (single analysis) 
207Pb/235U: 1036 ±6 Ma and 1001 ±3 
Ma (single analysis) 
Cores range: from 1074 ±29 Ma to 
1041 ±38 Ma 
Rims range: from 1014 ±31 Ma to 980 
±31 Ma 
HJ-60b 1044 ±15 Ma 
Concordia age: 1081 ±5 Ma and 1059 
±1.2 Ma 
Cores : 1069 ±38 Ma 
Rim: 988 ±28 Ma (single analysis) 
M1b 1076 ±37 Ma 1065 ±2.4 Ma 
 
In the study area, the Parautochthonous Belt (also named Gagnon Terrane in this area; Rivers and 
Chown, 1986) borders the MIZ and the Berthé Terrane on the NW and SW shores of the reservoir 
(Fig. 3.2A). This belt is composed of Archean basement and its meta-sedimentary cover sequence 
equivalent to the Ulamen Complex and the Gagnon Group (or Knob Lake Group; Rivers, 1980), 
respectively. The Ulamen Complex comprises tonalitic, granulitic and granitic gneiss dated at 
2638-2780 Ma (Jordan et al., 2006; Davis and Dion, 2012a, 2012b; Moukhsil et al., 2013a) and 
gabbro dykes of probable Archean age (Moukhsil et al., 2013a). The Paleoproterozoic Gagnon 
Group comprises biotite-kyanite/sillimanite-garnet-graphite paragneiss, quartzites, metacherts and 
meta-iron formations. Although they could correlate with the Knob Lake Group that were deposited 
on the shelf of Laurentia at ~1.9 Ga in the New Quebec Orogen (Rivers, 1980), their highly 
deformed state in the study area preclude any robust stratigraphic correlation and we prefer to keep 
the name Gagnon Group (Moukhsil et al., 2013a).  
Southwest of the Manicouagan reservoir, P-T paths were reconstructed for paragneisses of the 
Parautochthonous Belt. In the western part of the current study area, kyanite-bearing paragneiss 
followed a tight clockwise P-T loop which culminated at pressures of 1250-1300 MPa and 
temperatures of 815-830°C (Jordan et al., 2006; Indares et al., 2008). Anatexis occurred first by 
muscovite, then biotite dehydration-melting reactions prior to syn-crystallisation of zircon in 
leucosome, dated at 1002 Ma (Jannin et al., accepted). In the central part of the study area, 
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sillimanite-bearing paragneiss record only a retrograde path, but minimum P-T were estimated at 
1000 MPa and 875°C (Jordan et al., 2006). U/Pb monazite and zircon geochronology constrained 
leucosome crystallisation in both the kyanite and sillimanite domains at 995-986 Ma (Jannin et al., 
accepted; Jordan et al., 2006), whereas U/Pb titanite geochronology constrained cooling under 700-
600°C at 961-956 Ma (Jordan et al., 2006).  
As recorded elsewhere across the ABT (Rivers, 2008 and references therein), U/Pb data on zircon 
and monazite indicate an age gap of 20-30 Ma between the metamorphic peak in the Allochthonous 
and the Parautochthonous belts. A similar gap is recorded for cooling below 650-600°C from 
titanite U-Pb data. Furthermore, titanite ages suggest partial exhumation and cooling of the 
Allochthonous Belt, while the underlying Parautochthonous Belt was reaching its metamorphism 
paroxysm at lower crustal depth. These contrasted data have therefore been difficult to integrate in 
a conventional tectonic model, making primordial the understanding of the role of the ABT.  
South of the Manicouagan reservoir, the ABT evolution and location are controversial. On the basis 
of geological reconnaissance mapping and geophysical interpretation from the Lithoprobe 
program, Hynes et al. (2000) interpreted the Relay shear zone (Fig. 3.2B) as being the ABT. By 
contrast, on the basis of a regional mapping campaign by the Ministère de l'Énergie et des 
Ressources Naturelles du Québec (MERNQ), Moukhsil et al. (2013) determined that the Relay 
shear zone was hosted in the Parautochthonous Belt and traced the ABT further eastward based on 
lithological differences. This trace also coincides with the Archean-Proterozoic boundary defined 
by the spatial distribution of Sm/Nd model ages (Thomson et al., 2011). 
As the ABT, south of the Manicouagan Reservoir, existence and location of the Triple-Notch shear 
zone is controversial. On the basis of geological reconnaissance mapping and geophysical 
interpretation from the Lithoprobe program (Hynes and St-Jean, 1997; Hynes et al., 2000), this SE-
dipping, normal shear zone located in Manicouagan Island would delimit rocks belonging to the 
Berthé Terrane from rocks belonging to the MIZ. However, on the basis of a geological 
reconnaissance mapping and regional mapping campaign of the MERNQ, Dunning and Indares 
(2010) and Moukhsil et al. (2013) determined that only reverse shearing is present. They further 
mapped rocks across this Triple-Notch shear zone as belonging to the Berthé Terrane. These last 
observations imply that the extension of the MIZ is limited to the northern shore of the 
Manicouagan reservoir, thus ruling out the existence of the normal Triple-Notch shear zone. 
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Figure 3.2: A) Simplified regional geological map of the Manicouagan reservoir area showing the 
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main tectonometamorphic domains discussed in the text (division of the Allochthonous Belt as 
defined by Rivers, 2008). B) Structural map of the eastern part of the study area (interpreted from 
the geological map of Moukhsil et al., 2013a) showing the spatial distribution of stretching and 
mineral lineations and the sectors discussed in the text (modified from Jannin et al., in press). 
Thrust faults are from Moukhsil et al. (2013). Notice that the newly defined, normal-sense Thachic 
shear zone is not traced (see Fig. 3.10 and appendix for its trace). 
3.5 Lithotectonic description 
Two lithologically-defined complexes are present in the Allochthonous Belt along the mapped 
shores of the reservoir Manicouagan (Fig 2B; Moukhsil et al., 2013a). Rocks from the Canyon 
Complex mainly comprise banded mangerites, generally interbedded with mafic layers of 
leuconoritic to gabbroic compositions. Some of these gabbroic layers display xenocrystic 
porphyroclast of grey plagioclases similar to that observed in anorthosites, and some others are 
porphyritic with orthopyroxene phenocrysts. Some outcrops, especially common on the 
Manicouagan Island, are composed of gabbroic boudins hosted in pink leucogranite and pegmatite. 
Other outcrops are composed of garnet-sillimanite-bearing quartzo-feldspathic rocks locally 
containing kyanite, and interbedded at the millimeter to meter scale with amphibolite layers and/or 
boudins. A layered mafic-felsic sequence in this complex was interpreted as a metamorphosed 
bimodal volcanic sequence by Indares and Moukhsil (2013). Rocks of the Plus-Value Complex 
comprise graphitic garnet-sillimanite paragneiss interbedded at the millimeter to meter scale with 
layers of quartzite, calc-silicate rocks, garnetite, garnet-bearing quartzo-feldspathic and mafic 
rocks. Rocks assigned to the Plus-Value Complex can also form rafts within rocks of the Canyon 
Complex. Finally, both complexes host two types of pegmatite rocks distinguished by their color, 
the white forming sills concordant with the foliation, whereas the pink forming concordant sills or 
dykes crosscutting the foliation. 
The foliation is generally defined by the compositional layering, preferred orientation of minerals 
and leucosomes, and by flattened quartz grains in syn-kinematic leucogranites. Lineation is defined 
by the preferred orientation of hornblende, pyroxene, sillimanite in paragneiss, mafic and felsic 
layers, but also in syn-kinematic gabbro dyke (Fig. 3.3). Lineation is also marked by elongated 
quartz grains in syn-kinematic pink pegmatites.  
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Figure 3.3 : Outcrop 13SJ98, syn-kinematic gabbroic dyke. A) Folded gabbroic-dyke crosscutting 
the Sa2 foliation, but having an axial-plane parallel to this foliation. B) Sa2 foliation in the folded 
gabbroic-dyke. C) La2 lineation within the folded gabbroic dyke defined by elongated overgrowth 
of hornblende. 
3.6 Structural geology 
3.6.1 Methodology and nomenclature 
This section describes a structural analysis of the Allochthonous Belt along the Manicouagan 
reservoir banks based on personal data and MERNQ data (Fig. 3.2B; Moukhsil et al., 2013a). This 
eastern part of the study area was divided in 3 sectors on the basis of: 1) orientation of structural 
elements; 2) sense of shear determined from various types of kinematic indicators (Passchier and 
Coelho, 2006) in the field and/or in the lab; and 3) presence of distinctive deformation features, 
such as folds or overprinting relationships. Each area was divided into two parts labelled with "p" 
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and "a" subscripts for the Parautochthonous and the Allochthonous belts, respectively. For 
example, Da2 refers to the second deformation generation documented in the Allochthonous Belt 
and Sa2, La2 refer to the associated foliation and lineation. Shearing is described as strike-slip–
reverse or strike-slip–normal for a lineation with a dip angle lower than 45°, or as reverse–strike-
slip or normal–strike-slip for a lineation with a pitch lower than 45°. 
This section first summarises the chronology of deformations documented in the Parautochthonous 
Belt reported by Jannin et al. (accepted). Secondly, it describes the two major deformation 
generations namely Da1 and Da2 documented in the Allochthonous Belt. This description presents, 
by areas, fabrics, shearing and other field relationships and overprinting relationships that lead 
determining the relative chronological order of deformation (table 3.2, Fig. 3.2B and 3.4). Locally, 
La1 and La2 are defined by kyanite and sillimanite, respectively, which allowed to distinguish the 
two deformation phases. We acknowledge that dividing the different structural fabrics into distinct 
generations does not necessarily imply that all Da1 fabrics formed simultaneously throughout the 
eastern part of the study area and can be the products of progressive deformation, such that a first-
generation fabric could have occurred in one part of the area while a second generation was taking 
place in another (Williams, 1985; Williams and Jiang, 2005). 
3.6.2 Structural characteristics of the Parautochthonous Belt 
Jannin et al. (accepted) documented three generations of deformation in the Parautochthonous Belt, 
SW of the reservoir Manicouagan. A NW-SE Dp1 foliation with an oblique SE-plunging lineation 
indicates reverse-oblique, top-to-the-NW shearing, whereas a NE-SW Dp2 foliation with an 
oblique SSW-plunging lineation indicates reverse-oblique, top-to-the-NNE shearing. Dp1 is folded 
by Dp2 and becomes completely transposed towards the ABT. In area 1a, near the ABT (table 3.2, 
Fig. 3.2B, 3.4), foliations are folded and poles of these foliations are all distribute on a N280/75 
plane. This plane defines a 15→N190 fold axis that is parallel to Lp2, generally defined by 
oriented-hornblende grains and elongated-quartz grains, and to measured isoclinal fold axes (Fig. 
3.4). This parallelism suggests a transposition of fold axes and a high level of strain. Locally a late 
shear-plane folds the Da2 lineations that becomes WSW-plunging. At nearby outcrops, this WSW-
plunging lineation and its associated foliation are pervasive and imply dextral-normal, down-to-
the-WSW shearing that defines a localised Da3 deformation. 
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Jannin et al. (accepted) further constrained the ages of Dp1 and Dp2 by combining results of two 
techniques of U-Pb geochronology on zircon: laser ablation (LA-ICP-MS) and chemical abrasion 
isotope dilution (CA-ID-TIMS). The age of Dp1 was inferred by linking deformation, 
metamorphism and geochronology. Inasmuch as Sp1 is defined by prograde kyanite, a first 
generation of biotite and kyanite-bearing leucosome, muscovite dehydration-melting (Spear et al., 
1999): 
 R1: Ms + Qtz + Pl → Kfs + Al2SiO5 + melt  
took place in the kyanite field and was synchronous with Dp1. A leucosome sample was collected 
for U-Pb geochronological analysis at an outcrop where Sp1 is defined by migmatitic banding 
interconnected with the leucosome sample that is axial-planar to, but also folded by Dp2. The oldest 
zircon overgrowth in this leucosome, group 1, yielded an age of 1002 ± 2 Ma (CA-ID-TIMS), have 
no negative anomaly in Eu and is depleted in HREE, suggesting that it grew prior to melt 
crystallization and synchronously with garnet, that preferentially sequestered HREE, (Rubatto, 
2002). These characteristics are typical of zircon crystallisation in melt, along a prograde P-T path, 
during which the paragneiss underwent anatexis by the biotite dehydration-melting reaction (Spear 
et al., 1999): 
R2: Bt + Al2SiO5 + Qtz → Kfs + Grt + melt.  
Despite contradicting our current understanding that zircon should theoretically grow during 
cooling and melt crystallization (Harley et al., 2007; Kelsey et al., 2008; Yakymchuk and Brown, 
2014) this scenario of near-peak zircon growth has previously been proposed (Vavra et al., 1999; 
Rubatto et al., 2001) and thoroughly documented in a recent study on similar metapelitic rocks of 
the Canadian Cordillera (Gervais and Crowley, 2017). These observations are, therefore, most 
compatible with Dp1 forming at 1002 ± 2 Ma in area 1a, in the footwall of the ABT. 
The age of Dp2 was constrained by combining the age of two key samples (Jannin et al., accepted). 
Group 2 zircon from the axial-planar-Dp2 leucosome discussed above yielded a weighted mean 
206Pb/207Pb date of 995 ± 21 Ma (LA-ICP-MS) and one analysis of a tip yielded a 206Pb/238U date 
of 986 ± 4 Ma (CA-ID-TIMS), interpreted as the crystallization age of the leucosome, and thus as 
the maximum age of Dp2. The minimum age of the Dp2 deformation phase is provided by weighted 
mean 206Pb/207Pb age of 961 ± 22 Ma (LA-ICP-MS) of a pegmatite co-magmatic with gabbro dyke, 
crosscutting the Dp2 foliation, but having a Dp2 lineation. Dp2 is thus bracketed
 between 986 ± 4 
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and 961 ± 22 Ma. These data imply a minimum of 12 myrs of oblique-reverse top-to-the-NNE 
shearing. This shearing occurred along a retrograde P-T path as indicated by the retrograde 
hornblende defining the Dp2 lineation in the dated dyke and by biotite + sillimanite seams defining 
the tails of syn-Dp2 δ garnet porphyroblast and interpreted to reflect crossing of R2 during cooling. 
3.6.3 ABT characteristics and location 
In the study area, the ABT defines a SE-plunging antiform, with a core composed of rocks from 
Parautochthonous Belt (Jannin et al., accepted). Parallelism between the axial trace of this antiform 
on the map and the measured Dp1 fold axes suggests folding of the ABT by Dp1. This hypothesis 
is plausible given that there is no isotopic record of the Ottawan ages generally considered as the 
timing of shearing along the ABT in the underlying Parautochthonous Belt (Jannin et al., accepted). 
Although plausible, direct dating of shearing along the ABT is required to test this hypothesis.   
3.6.4 Area 1b: reverse Da1 deformation of the ABT footwall 
In the immediate hanging wall of the ABT, herein referred to as area 1b (table 3.2, Fig. 3.2B and 
3.4), the pervasive ductile fabric is labelled as Da1. It is characterized by a moderately-dipping, 
ESE striking foliation defined as described above, but also including local garnet-bearing stromatic 
leucosome in gabbronorite. La1 lineation is marked by preferred orientation of hornblende grains, 
locally by the preferred orientation of clinopyroxene grains, and by elongated hornblende 
overgrowth replacing orthopyroxene phenocryst in porphyritic leuconorite. La1 plunges obliquely 
on the main foliation plane to the SSE and forms a good cluster (table 3.2, Fig. 3.4). In general, 
fold axes are parallel to the lineation (Fig. 3.4), suggesting a high level of strain. Various kinematic 
indicators were observed in area 1b and all indicate a sinistral-reverse sense of shear (Fig. 3.5A). 
These observations suggest a reverse, top-to-the-NNW Da1 deformation early to synchronously 
with leucosome crystallisation and with replacement of orthopyroxene by hornblende.  
3.6.5 Area 2: Normal-sense Thachic shear zone 
We mapped a 6 km-thick, normal shear zone in the Allochthonous Belt that we named the Thachic 
shear zone (TSZ). The TSZ is herein divided into two parts, 2a and 2b, based on distinct structural 
characteristics.  
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Figure 3.4: Stereoplots of foliation poles, lineations and fold axes (modified from Jannin et al., in press). 
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Table 3.2: Fabrics of all deformation stages in the Allochthonous and the Parautochthonous Belt 
(modified from Jannin et al., in press). 
Belt 
Deformatio
n 
Area Foliation Lineation Axial plane Fold axis Shearing 
P
ar
au
to
ch
th
o
n
o
u
s 
B
el
t Dp1 
To the 
west of 
1a  
Sp1: N110/73 Lp1: 37→N122   30→N111 
Cp1: N098/64 dextral 
et N140/53 reverse-
dextral 
Dp2 
To the 
west of 
1a 
Sp2: axial-planar 
schistosity 
 Sp2: 
N050/84 
various, steeply 
plunge 
Cp2: apparent sinistral 
1a 
Sp2: folded, distribute on a 
plane N280/75 
Lp2: 21→N189, 
29→N190 
  22→N198 
Cp2: reverse–strike-
slip 
late Dp2 1a 
late Sp2: axial-planar 
schistosity 
  
late Sp2: 
N029/75 
  
late Cp2: dextral et 
sinistral 
Dp3   Sp3: N070/42 Lp3: 13→N239   31→N237 Cp3: dextral-normal 
A
ll
o
ch
th
o
n
o
u
s 
B
el
t 
Da1 
1b Sa1: N010/38, N004/45 
La1: 22→N162, 
15→N166 
  08→N172 Ca1: reverse-sinistral 
2a Sa1: N035/42, N041/36 La1: 24→N193   Ca1: reverse 
2b Sa1: N024/42 La1: 58→N145    
3a Sa1: N052/39, N153/38 
La1: 30→N183, 
30→N177  
→SSW and 
NE 
Ca1: reverse 
3b 
Sa1: folded, distribute on a 
plane N279/59 
La1: 17→N172, 
30→N183   
31→N189, 
29→N170 
Ca1: N090/22 reverse-
dextral 
late Da1? 1b 
late Sa1?: axial-planar 
schistosity   
late Sa1?: 
N028/34   
late Ca1?: apparent 
sinistral 
Da2 
2a Sa2: N035/42, N041/36 La2: 43→N126     Ca2: normal 
2b Sa2: N024/42 La2: 27→N052     Ca2: sinistral-normal 
in black = personal data; in blu = MERNQ data (taken from Moukhsil et al., 2013a); in bold = average arised from density 
contours 
 
3.6.5.1 Area 2a: central and southern segment of the TSZ 
In area 2a, deformation has three main characteristics. First, two generations of lineation, La1 and 
La2, are present within a single N035/42 foliation (table 3.2, Fig. 3.4). La1 is defined by amphibole 
alignment and by the long axis of sigmoidal garnet (Fig. 3.6B2), whereas La2 is defined by 
elongated quartz grains or leucosome, and by the preferred orientation of sillimanite needles (Fig. 
3.6B1). Having distinguished these two generations in the field allowed us to assign the two groups 
of lineation observed on the MERNQ data to their respective generation and calculate average 
poles of La1 and La2 at 24→N193 and La2 43→N126, respectively. Both XZ planes of the strain 
ellipsoid, parallel to La1 or La2, have kinematic indicators indicating reverse and normal senses of 
shear for Da1 and Da2, respectively (table 3.2, Fig. 3.6A). The second characteristic of this normal 
shear zone is the reworking of kinematic indicators. At the 13SJ151 outcrop, a train of boudins 
located on the lower part of a vertical cliff face oriented ~N-S displays reverse shearing, whereas 
the imbrication of another train of boudins in the upper part of that same cliff indicates normal 
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Figure 3.5: Da1 reverse shearing, observed in the XZ planes of the strain ellipsoid (modified from 
Jannin et al., in press). A) Area 1b: 13SJ129 outcrop (Sa1: N014/41, La1: 24→N163). A1) C/S 
fabrics. A2) δ-type amphibole porphyroclast. B) Area 3a: 13SJ170 outcrop. B1) σ-type leucosome 
porphyroclast. B2) C/S fabrics marked by recrystallized garnet and undeformed grains of quartz, 
indicative of high-temperature deformation. 
shearing (Fig. 3.6C2). Furthermore, the shape of individual shear-band boudins within these trains 
indicates either reverse or normal movement (Fig. 3.6C2). Finally, the third characteristic is the 
abundance of late pink pegmatites. These pegmatites contain biotite and magnetite and can be 
distinguished from an older generation of white pegmatite by their pink colour (Fig. 3.7A, 3.8), the 
presence of biotite and a lower proportion of quartz. The white pegmatites are more abundant at 
structurally lower levels than pink pegmatites and generally show evidence of solid-state 
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deformation (Fig. 3.8B). Because, these white pegmatites are deformed in areas that underwent 
only Da1 deformation (Fig. 3.8B-3.8C), their crystallisation is early to synchronous with reverse 
Da1-shearing. In contrast, the pink pegmatite forms dykes cross-cutting the foliation and most do 
not display evidence of solid-state deformation (Fig. 3.7A4). Some pegmatite, however, does show 
evidence of solid-state deformation with stretched quartz defining a SE- or SW-plunging lineation. 
Pegmatites having such evidences of solid-state deformation, also comprise kinematic indicators 
indicating normal shearing (Fig. 3.7A3). Normal shearing is further indicated by the sense of drag 
of undeformed pegmatite dykes along the margins of a gabbro boudin (Fig. 3.7A4, 3.8A3). 
Combined, these observations are strong evidence that pink pegmatite dykes crystallized 
synchronously with the normal-sense Da2 deformation. 
3.6.5.2 Area 2b: northern segment of the TSZ 
On the north shore of the Manicouagan Island (Fig. 3.2B), two generations of lineation were also 
observed within a single N021/35 foliation, although available data is not as abundant as for area 
2a. The Da1 lineation was observed at one outcrop where it steeply plunges towards the SSE, 
whereas the more pervasive Da2 lineation plunges moderately to the NE. At the outcrop 13SJ97, 
foliation Sa2 is defined by flattened quartz grains in a granitoid dyke and by the preferred 
orientation of minerals and interlayering of gabbro and mangerite in surrounding rocks. At the 
outcrop 13SJ98, foliation Sa2 and lineation La2 are defined by elongated overgrowth of hornblende 
replacing clinopyroxene phenocryst in a gabbro dyke, whereas hornblende crystals within the 
overgrowth are partially oriented (Fig. 3.3B-3.3C). This dyke is closely folded with an axial plane 
parallel to the Sa2 foliation (Fig. 3.3A). Consequently, Da2 is a solid-state deformation event that 
occurred under amphibolite facies conditions. Few kinematic indicators have been observed, but 
some σ-type porphyroclasts attest to a sinistral-normal shearing linked with La2 (table 3.2, Fig. 
3.2B and 3.7B). It thus appears that the TSZ has a NE-normal throw in area 2b that contrast with 
the SE normal throw documented in area 2a. 
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Figure 3.6: Da1 deformation overprinted by Da2 in area 2a (modified from Jannin et al., in press). 
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A) Outcrop 13SJ114. A1) Da1 σ-type garnet porphyroblast indicating a reverse sense of shear 
(observed in a N-S face parallel with the La1 XZ plane of the strain ellipsoid). A2) Da2 δ-type 
garnet indicating a normal sense of shear (observed in N120 face parallel with the La2XZ plane of 
the strain ellipsoid). B) Outcrop 13SJ151. B1) La2 defined by elongated leucosome rods observed 
on the N040/44 foliation plane. B2) Da1 σ-type garnet porphyroblast indicating reverse shearing. 
C) Outcrop 13SJ151. C1) C/S fabrics showing a normal sense of shear and folded foliation in 
between two C-planes suggesting reverse shearing (observed in the La1 XZ plane of the strain 
ellipsoid). C2) Shear band boudins, observed in the La1 XZ plane of the strain ellipsoid. Boudins 
alignment and imbrication suggests reverse and normal shearing, respectively (Goscombes and 
Passchier, 2003). 
3.6.5.3 Coaxial deformation zone 
A zone between zone 1b and 2a, which mainly crops out along the western shore of the 
Manicouagan Island, has distinct characteristics then the other zones, but its exact localization is 
unknown because its western boundary is under water (Fig. 3.2B, 3.8D). Notably, the lineation is 
rare to very weak where present, and the area comprises a higher volume of gabbro and fine-grained 
pink leucogranites (Fig. 3.8A1) characterized by a low mode of mafic minerals. Inasmuch as these 
leucogranites form a network with concordant veins (Fig. 3.8A1) interconnected with dykes 
crosscutting the Sa2 foliation, their intrusion was synchronous with Da2. In contrast with the syn-
Da2 pegmatite dykes within the TSZ that have locally elongated-quartz, pink leucogranite 
intrusions in this transitional zone do not present any lineation but have a strong quartz flattening 
defining a foliation parallel with Sa2 (Fig. 3.8A2). They, therefore, could be classified as S-
tectonites deformed under coaxial strain during Da2.  
3.6.6 Area 3: reverse shearing 
Area 3, located SE of the TSZ, was subjected to a structural analysis based mainly on data collected 
by the MERNQ (Fig. 3.2B and 3.4; Moukhsil et al., 2013a). The foliation has a direction varying 
from N-S to E-W with a S-dip, whereas the lineation, as commonly defined by leucosome rods and 
quartz elongation, plunges moderately towards the south (table 3.2, Fig. 3.2B). Poles to these 
foliations are distributed on a N279/59 plane defining a 31→N189 fold axis, which has a similar 
orientation to those measured in the field (Fig. 3.4). The parallelism between lineations and fold 
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Figure 3.7: Da2 normal shearing, observed in the La2 XZ planes of the strain ellipsoid (modified 
from Jannin et al., in press). A) Area 2a (13SJ144 outcrop). A1) Pegmatite crosscutting the Sa2 
foliation in a mafic boudin. A2) La2 marked by quartz elongation. A3) C/S fabrics suggesting 
normal shearing. A4) Pegmatitic dykes crosscutting a mafic boudin. The sense of entrainment 
along the margin of the boudin l suggests a normal sense of shear. B) Area 2b (13SJ97 outcrop): 
Da2 sinistral-normal shearing indicated by σ-type porphyroclasts composed of pyroxenes and 
amphiboles with leucosome in pressure shadows. 
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axes suggest a high level of strain. Locally, kinematic indicators such as C/S fabrics and σ 
porphyroclasts define a reverse sense of shear (Fig. 3.2B and 3.5B). The presence of recrystallized-
garnets implies high temperature deformation and undeformed quartz observed in C/S fabric 
further implies a suprasolidus conditions during shearing (Fig. 3.5B). 
 
Figure 3.8 : White and pink pegmatites signatures. A1) Numerous pink leucogranites defining and 
crosscutting Sa2 in area 2b. A2) Flattened quartz in a pink leucogranite concordant with the Sa2 in 
area 2a. A3) Numerous pink and undeformed pegmatites crosscutting Sa2 in area 2a. B) White 
pegmatite is concordant to Sa1 and forms σ-type porphyroclasts (not in the XZ plane of the strain 
ellipsoid) in area 1b. C) In area 1b, first generation of white, concordant to Sa1 pegmatites 
crosscuted by a second generation of pink pegmatites. D) Spatial distribution of abundant pink 
pegmatite and leucogranite south of the Manicouagan reservoir. 
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3.6.7 Summary of structural relationships 
On either side of the ABT, the sense of shear is reverse, but top-to-the-NNE in the 
Parautochthonous Belt (Jannin et al., accepted) and top-to-the-NNW in the Allochthonous Belt 
(table 3.2, Fig. 3.4, 3.5 and 3.6). This change in structural grain comforts the ABT location 
proposed by Dunning and Indares (2010) and Moukhsil et al. (2013).  
This allochthonous Da1 reverse deformation occurred from area 1b to area 3b with an almost 
constant SSW-to-SSE-plunging lineation and a locally folded foliation (Fig. 3.4). Considering the 
evidence of deformation at high temperature, such as recrystallized garnets (Fig. 3.5B2), foliation 
partially defined by garnet bearing leucosome, and replacement of orthopyroxene by hornblende 
syn-to-post Da1, Da1 was probably simultaneous with the 1080-1030 Ma Ottawan metamorphism 
documented by Dunning and Indares (2010) and Lasalle et al. (2013, 2014) in the same area. 
The primordial discovery of our field works in the Allochthonous Belt is the TSZ, whose normal 
deformation contrasts with the reverse shearing typical of the Allochthonous Belt. Normal shearing 
overprinted the reverse Da1 deformation (Fig. 3.6) and developed a second generation of lineation 
associated with the normal movement (Fig. 3.4, 3.7). The down-to-the-NE movement in area 2b is 
orthogonal to the down-to-the-SE movement documented in area 2a (Fig. 3.2B). The other 
signature of the TSZ is the abundance of syn-to-late-Da2 pink pegmatites and leucogranites (Fig. 
3.7, 3.8) which constitute ideal candidates to give an age to this normal deformation. In contrast 
with the ubiquitous L-S tectonites associated with reverse or normal non-coaxial strain, Da2 at the 
boundary between area 1b and area 2 is characterized by S-tectonites indicative of coaxial strain.  
3.7 Metamorphic constraints on deformation 
The relationship between metamorphism and the Da1 reverse-deformation is provided by sample 
13SJ114A collected within the TSZ (Fig. 3.2B). Rock type belongs to the layered bimodal mafic-
felsic sequence of the Canyon Complex (Indares and Moukhsil, 2013). The presence of biotite and 
kyanite in the tails of a corroded δ-type garnet porphyroblast indicating reverse sense of shear (Fig. 
3.9B1) implies that the biotite dehydration-melting reaction R2 was crossed in the opposite sense 
on the retrograde path (noted Re-R2 below) synchronously with Da1. Furthermore, in thin-section 
made parallel to La1, sillimanite has a lozenge section indicating it was cut perpendicular to its 
long crystallographic axis (Fig. 3.9B2). We interpret this geometry to reflect sillimanite growth 
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during the formation of La2. Inasmuch as Re-R2 and the transition of kyanite to sillimanite imply 
cooling, the reverse Da1 deformation must have taken place along a cooling and decompression 
path before normal shearing associated with Da2 started in the sillimanite field to form a La2 
defined by sillimanite. 
The relationship between metamorphism and the Da2 normal deformation is also provided by 
sample 13SJ105A collected within the TSZ (Fig. 3.2B). This sample comprises a spiral-shaped 
garnet with well-defined crystalline faces against leucosome implying a peritectic origin (Fig. 
3.9A). Although, the observation of this kinematic indicator was not made in a plane perfectly 
parallel to La2, inclusion shape indicates a normal sense of shear. Growth of a synkinematic garnet 
in the presence of melt shows that part of the normal shearing proceeded at suprasolidus conditions. 
3.8 Geological mapping of the ABT and the TSZ using magnetic data 
A high-resolution magnetic survey acquired by the MERNQ in 2012 (D'Amours and Intissar, 
2012a, 2012b) was used to trace the extension of the TSZ and the ABT. The 1st order vertical 
derivative (Fig. 3.10) and the tilt derivative filters were applied to the total magnetic field data to 
trace lineaments defined by positive and negative anomalies (appendix). Shear zones were defined 
by a truncation of these lineaments by others, as long as the interpretation was compatible with 
lithological contacts (appendix). As traced (Fig. 3.10), the ABT meets these conditions as well as 
the Archean-Proterozoic limit of Sm/Nd model ages (appendix, Thomson et al., 2011). 
The geometry of the ABT varies across the study area (Fig. 3.10). From a NNE strike with moderate 
SE-dip near the Manicouagan reservoir, it curves into a WNW-striking with a SSW or NNE dip 
near the Tétépisca anorthositic Suite (Fig. 3.10, appendix). It thus forms a SE-plunging, tight 
antiform in the eastern part of the area and moulds the anorthositic Tétépisca pluton going 
westward. Our magnetic analysis further constrains the relative chronology of deformation. Indeed, 
the TSZ crosscuts the ABT (south of the pink star on figure 3.10). In this area localized in the 
hanging wall of the TSZ, the trace of the ABT forms a bend in which the plane of the shear zone 
becomes NW-dipping. This discovery leads to the modification of the ABT trace at the junction of 
these two shear zones (Fig. 3.2B versus Fig. 3.10), and corroborates the relative chronology of 
structures determined in the field that Da2, associated with the TSZ, is younger than Da1, 
associated with the ABT.  
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Figure 3.9: A) Sample 13SJ105A: a faceted and spiral-shaped garnet in a leucosome suggesting 
crystallisation of garnet and leucosome syn- to post- Da2 normal shearing (observed in the La2 XZ 
plane of the strain ellipsoid; modified from Jannin et al., in press). B) Sample 13SJ114A (modified 
from Jannin et al., in press). B1) δ-type garnet porphyroblast with a kyanite + biotite rotated tail 
indicating that reverse Da1 shearing occurred on the retrograde path by Re-R2 (observed on a N120 
face perpendicular to the foliation, but not parallel to the 36→N190 La1 lineation). See text for 
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detail. B2) Microphotograph of the tail shown in B1. Sillimanite has a lozenge sections indicating 
it grew perpendicular to La1 during La2 (the thin-section is parallel to La1). See text for detail. 
The TSZ geometry also varies from the east of the study area to the west. Its attitude changes from 
N-to-NE-striking with moderate E-to-SE dip near the Manicouagan reservoir to a WNW-strike 
with a SSW dip near the Tétépisca anorthositic Suite (Fig. 3.10, appendix). The trace of the TSZ 
also changes from four anastomosed segments in area 2, named TSZ-1 to TSZ-4 from lower to 
upper structural levels, to a unique shear zone crosscutting the ABT in the western part of the study 
area (Fig. 3.10). Near the Manicouagan reservoir, the segment TSZ-1 defines a SE-plunging open 
antiform, whereas segments TSZ-2 to TSZ-4 are straight. In the western part of the study area, the 
single TSZ-segment defines a SSW-plunging slightly undulant synform moulding the anorthositic 
Tétépisca pluton. Segment TSZ 1, therefore presents a similar geometry as that of the ABT. 
Moreover, inasmuch as the TSZ migrates structurally downward from the Allochthonous to the 
Parautochthonous belts towards the Tétépisca pluton, the dextral-normal, down-to-the-WSW, Dp3 
shearing observed within the Parautochthonous Belt north to the ABT-TSZ junction (appendix) is 
most likely the manifestation of the TSZ in the belt and should be synchronous with the Da2 normal 
shearing. 
3.9 U/Pb geochronology 
3.9.1 Methodology 
Samples 13SJ144B and 13SJ49C were analysed for U-Pb geochronology on zircon by chemical 
abrasion isotopic dilution with a thermal ionization mass spectrometry (CA-ID-TIMS) at the 
GEOTOP of the University du Québec à Montréal. Zircon grains were extracted from the rock by 
conventional techniques, mounted in epoxy and polished to core for cathodoluminescence (CL) 
imaging with a scanning electron microscope. Samples were treated and dissolved by standards 
techniques documented in Davis and Dion (2012b). Solutions were dropped on a filament and 
mounted in a VG354 mass spectrometer. Analyses were performed using a Daly ion sensor or in 
"static" mode with multiple Faraday detectors. The most reliable ages are interpreted as the 
weighted mean of the 206Pb/238U isotopic analyses because several of them are slightly discordant, 
which most likely reflects excess 207Pb from Pa-U disequilibrium (Parrish and Noble, 2003). 
Uncertainty is 2σ and includes decay constant and standard calibration uncertainties. Statistic 
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 Figure 3.10 : Map of the 1st order vertical derivative applied on magnetic data from the study area 
and its interpretation. 
grouping is considered more reliable as the mean square weighted deviates (MSWD) approaches 
1.0 or is lower than 1.0, and the probability of fit (Prob. Fit.) approaches 1.0 (Ludwig, 2008). All 
calculations were conducted with the Isoplot 4 software (Ludwig, 2008). 
3.9.2 Normal Da2 shearing: sample 13SJ144B 
Sample 13SJ144B is a pink pegmatite located in area 2a (Fig. 3.2B and 3.11A). It is part of an 
interconnected network of dykes that are abundant in the neck of a 3 m thick mafic-boudins (Fig. 
3.7A1). Some dykes crosscut the mafic boudins and the Sa2 foliation (Fig. 3.7A1 and 3.7A4), but 
others are dragged along the upper and lower boudin margins (Fig. 3.7A4) indicating a normal 
sense of shear. The dykes generally present magmatic texture, but locally display evidence of solid-
state deformation in the form of La2 lineation marked by elongated quartz grains. C/S fabric in 
these deformed dykes further indicates a normal sense of shear (Fig. 3.7A and 3.11A). These 
observations suggest that pegmatite dykes were emplaced synchronously with the normal Da2 
along the TSZ. 
3.9.2.1 Zircons morphology 
Zircon generally has an elongate, prismatic shape and well-preserved crystal faces (Fig. 3.11B). 
Elongate or stubby cores that are locally fractured and have rounded edges are interpreted as 
xenocrysts. Zircon overgrowth displays sector or internal growth zoning with sparsely convolute 
truncation at their rim. These characteristics are typical of magmatic zircon (Corfu et al., 2003). 
3.9.2.2 U/Pb results 
Ten zircon fractions have been analysed to constrain the age of the TSZ. All fractions were 
composed of one grain except fraction n°1, comprised of 5 grains, all grains had a high aspect-
ratio, were euhedral and fractions n°1-3, 5, 6, 8 were composed of large grains (100 to 400 μm).  
The 206Pb/238U ages of all fractions overlap and spread between 988 and 984 Ma, discordance 
ranging between 0.4 to 1.4 % (table 3.3, Fig. 3.11D). The two most discordant analyses are for 
fractions n°1 and 2 that yielded dates of 990 Ma and 991 Ma, which could indicate portion of 
inherited cores in the material. A concordia age of the least discordant zircon (n°4) of 988 ±3 Ma 
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(MSWD = 0.111) overlaps a weighted average 206Pb/238U age of analyses n°3-10 of 986.2 ±0.5 Ma 
(MSWD = 1.02, Fig. 3.11C). On the basis of the overlapping of eight 206Pb/238U dates, and on the 
lack of spread in the data points that could define a discordia line (Fig. 3.11D), we interpret the 
986.2 ±0.5 Ma as representing the crystallisation age of the pegmatite. The slight discordance is 
interpreted to have been caused by the incorporation of excess 207Pb from 231Pa decay (Parrish and 
Noble, 2003) rather than being the result of Pb-loss, which is unlikely because the amount of Pb-
loss would have been similar in the eight fractions. These results firmly constraint that Da2 normal 
deformation occurred between 984 and 988 Ma and most likely at 986 ±0.5 Ma. 
 
 
Figure 3.11: U/Pb geochronology on zircon from sample 13SJ144B (modified from Jannin et al., 
in press). A) Collection site of the syn-Da2 pegmatite. B) Cathodoluminescence image of prismatic, 
elongated or stubby zircon crystals. C) Weighted mean average 206Pb/238U age of 986 ±0.5 Ma 
interpreted as the pegmatite crystallisation age. D) Concordia diagram. See text for interpretation. 
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Table 3.3: U/Pb data of zircons analysed by CA-ID-TIMS, from samples 13SJ49C and 13SJ144B (modified from Jannin et al., in press).  
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3.9.3 Dextral-normal Dp3 shearing: sample 13SJ49C 
Sample 13SJ49C is a biotite-garnet-muscovite leucosome hosted in paragneiss of the Gagnon 
Group (Fig. 3.12A) located in the SE of the Parautochthonous Belt (appendix). At this outcrop, 
leucosome occurs along Sp3 foliation planes that are interconnected with leucosome crosscutting 
the foliation. The leucosome-sample forms a porphyroclast 7 cm in diameter with a garnet-biotite 
rich core surrounded by leucosome at its rim and rotated tails (Fig. 3.12A). The leucosome 
crosscuts the Sp3 foliation but also shows a δ-shape that clearly indicates a dextral-normal shearing 
(Fig. 3.12A). Crystallisation of the leucosome, therefore, occurred early to syn-Dp3. 
Garnet grains have rational faces against quartz grains implying it is peritectic, and resulting from 
the biotite dehydration-melting reaction R2. Because muscovite incompletely replaces biotite, it is 
retrograde and muscovite probably crystallised during the reverse reaction to the muscovite 
dehydration-melting reaction R1, herein noted Re-R1. Finally kink-folds in biotite and local 
undulose extinction in quartz demonstrate that part of the deformation occurred at subsolidus 
conditions, thus supporting field relationships. 
3.9.3.1 Zircons morphology 
Stubby, fractured and rounded cores showing well-defined and regular internal growth zoning are 
interpreted as xenocrysts. Zircon overgrowth has a stubby, subhedral prismatic shape with weak to 
absent zoning comprises few inclusions (Fig. 3.12B).  
3.9.3.2 U/Pb results 
Five zircon fractions have been analysed. All fractions consisted of one clear broken-off tip from 
medium aspect ratio zircon, except fraction n°1, which comprised a clear zircon fragment. All 
fractions had U-concentrations of 135 to 400 ppm and Th-U ratios of 0.05 to 0.07, except fraction 
n°1 that had a U-concentration of 70 ppm and Th-U ratio of 0.19 (table 3.3).  
Four 206Pb/238U analyses from fractions n°2 to 5 yielded slightly discordant dates (0.1 to 2.2 %) 
between 996 and 991 Ma, whereas fraction n°1 yielded an older and more discordant (5.7 %) date 
of 1030 Ma, interpreted as indicating inheritance. A concordia age of the least discordant zircon 
(n°2) of 993.2 ±2.7 Ma (MSWD = 0.46) overlaps the weighted average 206Pb/238U age of analyses 
n°2 to 5 of 993.4 ±1.6 Ma (MSWD = 1.4, Prob. Fit. = 0.23, Fig. 3.12C). The cause for the slight 
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discordance shown by analyses n°3-5 could be the incorporation of excess 207Pb from 231Pa-U 
disequilibrium or a small amounts of inherited material with recent Pb loss. The low Th-U ratio (≤ 
0.07) and relatively high U concentration (between 135 and 400 ppm) as well as the lack of spread 
in the data is consistent with the former interpretation (Parish and Noble, 2003) and is the favoured 
explanation for the slight discordance. We consider the concordia age of 993 ±2.7 Ma as the 
crystallisation age of the leucosome, which in turn firmly constrains the age of Dp3 dextral-normal 
deformation. 
 
 
Figure 3.12: U/Pb geochronology on zircon from sample 13SJ49C (modified from Jannin et al., in 
press). A) The δ-type syn-Dp3 leucosome indicating normal sense of shear (observed in the Lp3 
XZ plane of the strain ellipsoid). B) Cathodoluminescence image of zircons. C) Concordia diagram 
and the weighted mean average 206Pb/238U age of 993.2 ±2.7 Ma interpreted as the crystallisation 
age of the leucosome. See text for explanation. 
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3.10 Discussion 
3.10.1 ABT signature south of Manicouagan reservoir 
Our results revealed different structural characteristics on both sides of the ABT (Fig. 3.13A). We 
first confirmed that the Relay shear zone, formerly identified as the ABT by Hynes et al. (2000), is 
a high strain zone located within the Parautochthonous Belt and that the ABT is located across the 
lithological boundary mapped by Moukhsil et al. (2013) and Dunning and Indares (2010), an 
interpretation supported by the difference in Sm/Nd model ages across the zone (Thomson et al., 
2011). In the footwall of the ABT, within area 1a of the Parautochthonous Belt, the Dp2 
deformation becomes more penetrative towards the ABT and is characterized by oblique-reverse 
top-to-the-NNE shearing that occurred synchronously with Re-R2 in the sillimanite field (Jannin 
et al., accepted). U/Pb geochronology on zircon from a syn-Dp2 leucosome and a late Dp2 
pegmatite constraints the timing of this reverse shearing between 986 ±4 Ma and 961 ±22 Ma 
(Jannin et al., accepted). In its hanging wall within areas 1a to 3 of the Allochthonous Belt, the Da1 
deformation is also characterised by penetrative, reverse shearing (Fig. 3.2B, 3.5), but with a top-
to-the-NNW-N kinematics. It was also associated with Re-R2, but this reaction occurred in kyanite 
field at high temperature (Fig. 3.9B, 3.13B). The Da1 deformation was, therefore, likely 
synchronous with the Ottawan high-metamorphism of the Allochthonous Belt dated at 1080-1030 
Ma in the study area (Fig. 3.13C; Dunning and Indares, 2010; Lasalle et al., 2013, 2014). 
Consequently, the pervasive ductile deformation recorded on both sides of the ABT occurred by 
reverse shearing at high metamorphic grade, but the direction of shearing was different, as 
illustrated by the difference in lineation orientation on stereoplots (areas 1a vs 1b on figure 3.4), 
and occurred more than 40 million years earlier in the hanging wall. (Fig. 3.13C).  
These findings are problematic because there is no imprint of ABT shearing in its footwall (Jannin 
et al., accepted) and it offers no explanation on the mechanism that could have led to the 
exhumation of the HP rocks of the Parautochthonous Belt. 
3.10.2 TSZ signature 
The main finding of this study is a normal shear zone within the Allochthonous Belt. Although 
Hynes et al. (2000) had proposed the presence of a normal shear zone in this area (named Triple-
Notch), it was not described. We mapped the TSZ mainly around the Manicouagan Island (Fig. 
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3.2B). The TSZ, overprints Da1 (Fig. 3.6) and is characterised by 1) down-to-the-NE movement 
in area 2b that is orthogonal to the down-to-the-SE movement documented in area 2a (Fig. 3.4, 
3.6), 2) a coaxial deformation with pure flattening at the boundary between areas 1b and 2, and 3) 
numerous pink pegmatite and leucogranite dykes syn to late-Da2 (Fig. 3.7, 3.8). U/Pb 
geochronology on zircon using CA-ID-TIMS from one of these late-Da2 pegmatite constraint the 
timing of Da2 normal shearing in the Allochthonous Belt at 986 ±0.5 Ma (Fig. 3.11). Minerals 
forming the Da2 shear-fabric show that normal shearing TSZ developed at high temperature (Fig. 
3.6A, 3.7B1, 3.8B, 3.9A, 3.9B2 and 3.12A). Our data, therefore, do not support the hypothesis of 
a low-grade metasomatic event during that time (Lasalle et al., 2014).  
In contrast to what had been reported the western Grenville Province (Ketchum, et al. 1998; 
Martignole and Martelat, 2005; Rivers, 2009), the ABT sensu-stricto was not reworked by normal 
shearing in the Manicouagan reservoir area, but the normal shearing was localized in its hanging 
wall within the Allochthonous Belt. This is not the case everywhere however, as demonstrated by 
our magnetic data analysis. Indeed, crosscutting of the ABT by the TSZ shown on figure 3.10 
implies that the western part of the shear zone is localized within the Parautochthonous Belt. In 
this belt, dextral-normal Dp3 deformation linked to the TSZ transposed reverse Dp2 fabrics and 
developed syn-crystallisation of leucosome derived from partial melting of the host paragneisses 
(Fig. 3.12A). U/Pb geochronology on zircon using CA-ID-TIMS from one of these syn-Dp3 
leucosome constraint the timing of Dp3 normal shearing in the Parautochthonous Belt at 993 ±2.7 
Ma (Fig. 3.12C). Combined with the age of the syn-Da2 pink pegmatite this age suggests that 
normal shearing along the TSZ was active from 993-986 Ma, and was, therefore, slightly older to 
simultaneous within errors with the 986-961 Ma Dp2 reverse deformation documented in the 
Parautochthonous Belt by Jannin et al. (accepted). The coaxial deformation recorded in between 
these two zones (Fig. 3.10) dominated by non-coaxial strain has been identified in syn to late-Da2 
pink leucogranites that are similar to the syn to the late-Da2 pink pegmatite analysed for 
geochronology (Fig. 3.7, 3.8). From lower to upper structural levels of the study area, there was, 
therefore, a package of rocks recording a kinematic reversal from reverse to normal shearing with 
an intermediate zone of coaxial strain during the Rigolet phase of the Grenvillian Orogeny between 
993 and 961 Ma.  
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Figure 3.13: A) Schematic diagram illustrating deformation stages with their ages in the 
Parautochthonous and the Allochthonous belts; not to scale (modified from Jannin et al., in press). 
B) Schematic graph illustrating the chronology between Da1 reverse deformation and Da2 normal 
deformations and metamorphism of the Allochthonous Belt (modified from Jannin et al., in press). 
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C) Table illustrating tectono-metamorphic evolution of the Parautochthonous Belt and a portion of 
the Allochthonous Belt delimited by ABT and TSZ (modified from Jannin et al., in press). 
3.10.3 Tectonic models applying to the Manicouagan reservoir area 
By combining structural, metamorphic, magnetic and U-Pb geochronology, this study allows us to 
apply the discriminant test of Gervais and Brown (2011) for testing exhumation models of the 
Parautochthonous Belt south of the Manicouagan reservoir. Key characteristics pertaining to the 
Rigolet phase of the Grenvillian Orogeny in the area are: 
1) A steeply-dipping fabric; 
2) kinematic reversal with lower and upper structural levels recording nearly 
synchronous reverse and normal shearing, respectively, whereas a zone of coaxial 
strain is present in between; 
3) deformation developing at high temperature and pressure, but along a retrograde P-
T path.  
Points 1) and 2) are not compatible with the gravitational collapse model (Fig. 3.1C) that should 
present pervasive horizontal coaxial strain and a normal shear zone clearly younger than reverse 
shearing (Gervais and Brown, 2011 and references therein). Neither are points 2) and 3) compatible 
with the orogenic wedge model (Fig. 3.1A) that should be dominated by reverse shearing developed 
along the prograde path. Normal shear zones are present in such a setting, but at upper crustal levels 
(e.g., Platt, 1986). Exhumation also occurs in an orogenic wedge, but it should be more passive as 
rocks are accreted at its base and removed at its roof.  
In contrast, all three key characteristics are compatible with a model involving extrusion of rocks 
by channel flow or by the expulsion of ductile lower nappes during underthrusting. The other 
criteria identified by Gervais and Brown (2011), involving the spatial distribution of cooling ages 
and P-T-t paths cannot be verified in this study and would require acquisition of more data. 
Nevertheless as point 2) is the key diagnostic criteria for this model (Grujic, 2006; Gervais and 
Brown, 2011; Jamieson and Beaumont, 2013), channel flow or ductile extrusion is the most and 
only exhumation model compatible with our data. As diagnostic criteria are similar for these two 
processes, we use the term “channel flow” for both herein. Dp2 reverse shearing would have 
formed the base of this channel, transitioning into a zone of coaxial deformation in the channel 
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centre and into the normal shearing associated with the TSZ at its roof (Fig. 3.14). This episode of 
channel flow, the age of which is bracketed between 993 ±3 Ma and 961 ±22Ma, is referred as the 
"Rigolet channel-flow". 
Figure 3.14B1-B4 presents a tectonic model for the evolution of the Parautochthonous Belt in the 
eastern part of the study area that best reconciles the multidisciplinary dataset. First, top-to-the 
NNW shearing along the ABT occurred between 1080-1030 Ma (Fig. 3.14B1), perhaps associated 
with a phase of Ottawan channel flow (Rivers, 2008) or ductile extrusion of nappes (Indares and 
Dunning, 2000). The absence of isotopic record for this episode in the Parautochthonous Belt could 
simply be a lack of study looking for relict prograde monazite in thin-sections of paragneiss located 
between the Relay Shear Zone and the ABT. Renewed convergence in the Rigolet led to burial of 
parautochthonous rocks at ~1002 Ma (Fig. 3.B2), as recorded by the age of zircon in a leucosome 
presenting HP characteristics (Jannin et al., accepted). The prograde path associated with this 
basement underthrusting event led to syn-Dp1 anatexis in paragneiss, successively crossing the 
muscovite and biotite, dehydration-melting reactions R1 and R2, respectively (Fig. 3.14B2) and 
was associated with oblique top-to-the-NW shearing along a ESE-striking plane (NW of Fig. 
3.13A). The third phase of our model initiated at ~990 Ma as the partially molten rocks of the upper 
part of the Parautochthonous Belt started to flow towards the NNE (Fig. 3.14B3). Intrusion of a 
pegmatite dyke swarm at ~986 Ma (Fig. 3.7, 3.8, 3.11) into the slice of Allochthonous Belt rocks 
located in between the ABT and the TSZ accommodated the flow, led to coaxial strain within the 
slice and normal shearing along the TSZ at its top, which allowed the required structural 
decoupling. This slice remained otherwise relatively rigid as suggested by: 1) the obliquity between 
the SSW- and SSE-plunging Lp2 and La1, respectively (Fig. 3.4, 3.13); 2) formation of the Da1 
fabric by metamorphic minerals interpreted to have formed during the Ottawan (1080-1030 Ma; 
Fig. 3.9); and 3) ubiquitous crosscutting of the Da1 foliation by the ~986 Ma pink pegmatite dykes 
(Fig. 3.7, 3.8). In contrast, deformation was apparently coupled at the base of the channel, as 
suggested by the progressive transposition of Dp1 by Dp2 towards the ABT (Fig. 3.13), but 
occurred during at least 12 myrs (Fig. 3.13; Jannin et al., accepted). 
The flow geometry was different in the western part of the study area. Normal shearing along the 
TSZ was localized within the Parautochthonous Belt, such that no slice of allochthonous rocks was 
carried along within the channel as was the case for the eastern part of the study area. We 
demonstrated that this shearing was synchronous within error with that along the TSZ (Fig. 3.11, 
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3.12) and we further demonstrated its continuity by our analysis of geophysical lineaments (Fig. 
3.10). The parallelism between the traces of both the ABT and TSZ and the shape of the ~1051 Ma 
Tétépisca anorthositic pluton strongly suggest that the difference was caused by the presence of 
that stiff pluton, around which the ductile mass flowed to mould its shape (Fig. 3.14A1-A2). 
The geometry of the Rigolet channel was particular and different from the proposed himalayan 
channel (Godin et al., 2006; Cottle et al., 2015; Bajolet et al., 2015). First, progressive transposition 
of Dp1 by Dp2 from lower to upper structural levels (Fig. 3.4, 3.13) implies an increase in strain 
structurally upward, which is the opposite of the pattern expected in a channel (Beaumont et al., 
2004; Godin et al., 2006; Grujic, 2006). We propose that the strain gradient reflects the imprint of 
the channel on its footwall and that the “real” base of that channel could be the Relay Shear Zone 
or the northwesternmost lineament observed on geophysical map (Fig. 3.10).  
The second difference is related with the TSZ outline (Fig. 3.10) that migrates structurally 
downward from the Allochthonous to the Parautochthonous belts (Fig. 3.10). This implies that the 
upper part of the Rigolet channel consisted of rocks from the former in the eastern part of study 
area (Fig. 3.14B), whereas it consisted of rocks from the later in the western part (Fig. 3.14A). 
Furthermore, Dp2 kinematic indicates a top-to-the NNE shearing, whereas Da2 kinematics 
indicates down-to-the-NE, down-to-the-SE and down-to-the-NNW shearing in the northern (area 
2b), central (area 2a) and southern (Dp3) part of the TSZ, respectively (Fig. 3.4, 3.7). In term of 
flow direction within a channel, this implies that material was flowing to the NNE at the bottom of 
the channel while the material at its roof was flowing to the SW in its northern part, to the NW in 
its central part and to the NNE in its southern part. This divergence in flow direction could be 
linked with basement geometry, as suggested by Hynes (2000), but this hypothesis requires a 
regional geophysical analysis that will be presented elsewhere. The third difference is the 
incorporation of a slice of relatively rigid rocks of the Allochthonous Belt into the channel as 
discussed above (Fig. 3.14B2-B3). Finally, our study reveals the importance that stiff plutons could 
play in the 3D structuration of a flowing channel. 
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Figure 3.14: Schematic cross-sections illustrating the tectonic evolution of the study area with the 
Rigolet episode of channel flow (modified from Jannin et al., in press). A1-A2) Tectonic evolution 
for the western transect showing the influence of the stiff Tétépisca anorthositic pluton partially 
blocking the flow and leading to normal shearing within the Parautochthonous Belt. B1-B4) 
Tectonic evolution for the eastern transect showing the development of the normal-sense TSZ 
within the Allochthonous Belt. 
Figure 3.14 presents a tectonic models for the evolution of the Parautochthonous Belt near the 
Manicouagan reservoir that best reconciles the multidisciplinary dataset from this study and that of 
Jannin et al. (accepted). First, burial of the Parautochthonous Belt started with thrusting of the 
Allochthonous Belt along the reverse ABT between 1080-1030 Ma (Fig. 3.14B1). The absence of 
isotopic record of this episode in the Parautochthonous Belt could simply be a lack of study looking 
for relict prograde monazite in thin-sections of paragneiss located between the Relay Shear Zone 
and the ABT. The first record of burial of parautochthonous rocks from the study area is the ~1002 
Ma age of zircon in a leucosome presenting HP characteristics (Jannin et al., accepted). The 
prograde path associated with this basement underthrusting event led to syn-Dp1 anatexis in 
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paragneiss, successively crossing the muscovite and biotite, dehydration-melting reactions R1 and 
R2, respectively (Fig. 3.14B2). The origin of this dextral-reverse top-to-the-NW deformation is not 
understand, for its younger age precludes its link with the ABT, and for its transverse planar-fabrics 
and oblique sense of shear that are not expected with NW-vergence of the grenvillian orogen. As 
for the 3D geometry of the TSZ, it could be related to the geometry of the underthrusted basement, 
but this hypothesis would require more studies. This episode was followed by formation of the 
Rigolet channel-flow in the Parautochthonous Belt, at upper structural levels between 993 ±3 Ma 
and 961 ±22 Ma (Fig. 3.14A1, 3.14B3). Finally, ≤ 961-956 Ma, this part of the Parautochthonous 
Belt was cooled under 650-600°C (Fig. 3.14A2, 3.14B4) on the basis of U/Pb ages on titanite 
(Jordan et al., 2006). 
3.11 Conclusion 
Our results exemplify the importance of conducting multidisciplinary modern studies integrating 
structural, metamorphic and geochronologic components to unravel tectonic processes in the core 
zone of orogenic belts like the Grenville Province. This study revealed the presence of a package 
of rocks kinematically reverse shearing, coaxial strain and normal shearing at its lower, 
intermediate and upper structural level, respectively. Our geochronological analysis demonstrates 
that all these deformation types were synchronous and our metamorphic observations indicate that 
those fabrics started to developed at near-peak metamorphic conditions, but mostly formed along 
a retrograde path. Because these characteristics are diagnostic, we propose, for the first time in the 
Grenville Province, a model of channel flow during the late, Rigolet phase of the Grenvillian 
Orogeny.  
Inasmuch as our evidence for channel flow are as strong as those of van Gool et al. (2008) for an 
orogenic wedge in the eastern Grenville Province, but foreland-ward of our study, it is very likely 
that both processes took place at different times and places of the orogen. The similarities between 
the tectonic evolution of this ancient Proterozoic orogen and that recently documented in the young 
Himalaya (Larson et al., 2010, 2013; Larson and Cottle, 2014) is thus striking. In the Himalaya, it 
was proposed that the channel is eventually incorporated into the orogenic wedge once transported 
towards the foreland. New structural, metamorphic and geochronological data should be acquired 
along a transect in the Parautochthonous Belt from south of the Manicouagan reservoir shores to 
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the Grenville Front, in order to determine the link between the Rigolet channel flow and the 
orogenic-wedge style of deformation in the foreland. 
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Figure 3.A1 : Interpretation map of magnetic data in the study area. Red and blue lines represent magnetic high and low lineaments. Also shown are foliations and lithologies from Moukhsil et al. (2013a). 
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CHAPITRE 4 CONTRÔLE DES STRUCTURES GRENVILLIENNES 
PAR LES STRUCTURES TRANSVERSES DU SOCLE ET LES 
PLUTONS ANORTHOSITIQUES : SIGNATURES MAGNÉTIQUE ET 
GRAVIMÉTRIQUE 
Au SO du réservoir Manicouagan, l'analyse des données récoltées sur le terrain a permis de définir 
les phases de déformation dans les ceintures parautochtone et allochtone, qui sont détaillées dans 
les chapitres précédents, ainsi que la présence d'un fluage chenalisé Rigolet dans la Ceinture 
parautochtone (Chapitre 3). Toutefois plusieurs questions découlent de cette analyse. L'ABT a en 
partie une orientation NO-SE perpendiculaire à l'orogène, alors que lors de la compression dans un 
orogène usuel, une zone de charriage aussi étendue devrait être parallèle à celui-ci. Dans la région 
à l'étude, la ZCT a un mouvement dextre-normal à l'ouest, normal à l'est et senestre-normal au NE; 
cette divergence de mouvement ne peut être expliquée par nos données de terrain. Proposer une 
explication à ces deux questions nécessitait donc, dans la région d'étude, une analyse détaillée des 
levés du champ magnétique total afin de prolonger les structures observées en l'absence 
d'affleurement. Cette analyse détaillée est présentée dans la deuxième section et fait suite à la 
présentation de la méthodologie utilisée pour traiter et interpréter les levés du champ magnétique 
total et de gravimétrie. Ensuite, étendre la région analysée à l'ensemble de la région du réservoir 
Manicouagan fait l'objet de la troisième section, et s'est avéré indispensable pour identifier la 
présence de structures transverses et déterminer leur rôle pour le contrôle de la géométrie des 
structures grenvilliennes. Enfin, identifier l'origine profonde de ces structures transverses en 
analysant le levé de l'anomalie gravimétrique de Bouguer, fait l'objet de la quatrième section, et 
permet d'expliquer le rôle de ces structures sur les structures grenvilliennes principales. 
4.1 Méthodologie 
Cette section détaille les caractéristiques des levés du champ magnétique total et de l'anomalie 
gravimétrique de Bouguer, avant de présenter les grilles et les traitements appliqués à ces levés. 
Elle se termine par une description de la méthodologie employée pour analyser les levés.  
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4.1.1 Caractéristiques des levés 
4.1.1.1 Levés du champ magnétique total 
Les trois levés magnétiques aéroportés des secteurs Manic-Outardes, du Lac Sainte-Anne et du Lac 
Vallard au SO de Fermont, ont été réalisés pour le MERNQ, par EON Geosciences Inc pour le 
premier levé et Géo Data Solutions GDS pour les deux autres. La région d'étude du SO du réservoir 
Manicouagan est couverte par le levé Manic-Outardes à l'ouest, et par le levé Lac Sainte-Anne à 
l'est. Ces deux levés ont été réalisés en 2012, respectivement du 14 Janvier au 20 Avril et du 11 
Janvier au 21 Février (D’Amours et Intissar, 2012a, 2012b). Le levé du Lac Vallard couvre toute 
la région du réservoir Manicouagan, soit du nord au sud de la Province du Supérieur au Terrane de 
Berthé, et d'ouest en est, du segment allochtone de haute pression à l'est de la ZIM au Terrane de 
Hart-Jaune (Fig. 1.5A). Ce levé a été réalisé du 15 Octobre 2012 au 11 Avril 2013 (Intissar et 
Benahmed, 2013). 
Les trois levés ont été réalisés grâce à des avions bimoteurs équipés d’un magnétomètre à vapeur 
de césium à faisceau partagé d’une sensibilité de 0,005 nT, et volant à une hauteur moyenne au-
dessus du sol de 100 m. Les lignes traverses étaient orientées N-S et espacées de 300 m alors que 
les lignes de contrôle étaient orientées E-W et espacées de 2000 m. Pour obtenir la composante 
magnétique résiduelle, a été soustrait au champ magnétique total, le champ géomagnétique 
international de référence (IGRF) qui a été défini à une altitude de 720 m le 2 Février 2012 pour le 
levé du lac Sainte-Anne, à une altitude de 700 m le 1er Mars 2012 pour le levé Manic-Outardes, et 
à une altitude de 767 m le 18 Janvier 2013 pour le levé du lac Vallard. Enfin, les bases de données 
ont été fournies en coordonnées NAD83/UTM zone 19. 
4.1.1.2 Levé de l'anomalie gravimétrique de Bouguer 
La grille des anomalies gravimétriques de Bouguer, en coordonnées NAD83, provient des 
Ressources naturelles du Canada (Ressources naturelles Canada, 2013). Les données ont été 
prélevées à partir de stations, entre 1944 et 2005, espacées de 1 km à plus de 20 km par endroit. 
Les Ressources naturelles du Canada ont ramené ces données au niveau de référence du réseau 
international de normalisation gravimétrique établi en 1971. Ensuite, les valeurs théoriques de la 
gravité ont été calculées à partir de la formule gravimétrique du Système géodésique de référence 
de 1980, et un gradient vertical de la gravité de 0,3086 mGal/m ainsi qu'une masse volumique de 
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2670 kg/m3 ont été utilisés pour calculer l'anomalie de Bouguer. La grille a été réalisée avec des 
mailles de 2 km, et une limite d'interpolation de 20 km (Ressources naturelles Canada, 2013). 
4.1.2 Réalisation des grilles de la composante magnétique résiduelle 
Pour ce projet, deux grilles de la composante magnétique résiduelle ont été réalisées, la première 
compile les deux levés Manic-Outardes et Lac Sainte-Anne, tandis que la deuxième compile tous 
les levés. Ces deux grilles ont été réalisées de façon identique. La superposition des lignes 
aéroportées provenant de deux levés différents a pu créer des artefacts lors de la réalisation de la 
grille, c'est pourquoi une partie des lignes a été supprimée dans ces secteurs. Lors de la création 
des grilles avec une interpolation par la méthode de courbure minimale, plusieurs tailles de cellule 
ont été testées, soit 50, 100 et 150 m. Des artefacts correspondant à des points alignés sur des axes 
NO-SE (Fig. 4.1) sont présents sur les grilles des trois tailles de cellule bien que leur visibilité 
diminue avec l'augmentation de la taille de cellule. L'origine de ces artefacts ne pouvant être liée à 
l'acquisition du signal puisque les lignes de vols sont orientées N-S, ils sont vraisemblablement 
générés par les traitements appliqués au signal magnétique. Ces artefacts rendent l'interprétation 
structurale très difficile, pour les grilles ayant une taille de cellule de 50 m. Au contraire, dans les 
grilles réalisées avec une taille de cellule de 150 m, la perte d'information est considérable puisque 
la densité de lecture est de 15 m parallèlement aux lignes de vol et de 300 m perpendiculairement 
à ces lignes. Ainsi, la taille finale choisie est 100 m, et implique une résolution N-S de 200 m, ainsi 
qu'une résolution E-W de 600 m, liée dans ce dernier cas à l'espacement entre les lignes aéroportées 
et non plus à la taille de la cellule. 
4.1.3 Traitements appliqués 
4.1.3.1 Levés du champ magnétique total 
Plusieurs filtres ont été appliqués aux deux grilles réalisées, en utilisant le logiciel Oasis Montaj de 
Geosoft avec pour objectifs de souligner les linéaments et d'évaluer leur direction de pendage afin 
de compléter l'analyse structurale dans les secteurs peu cartographiés et peu affleurants. Pour 
atteindre le premier objectif, la dérivée verticale première a été appliquée aux grilles. Ce filtre 
rehausse le signal des objets superficiels (situés de 0 à 1 km de profondeur), réduit l'amplitude 
latérale des anomalies et atténue les anomalies régionales (Faure, 2009), tout en préservant les 
caractéristiques magnétiques des lithologies (Fig. 4.2). Le filtre "tilt" a également été appliqué pour 
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répondre à ce premier objectif, il permet de donner la même importance aux anomalies peu importe 
leurs amplitudes, et de réduire la composante régionale (Fig. 4.2; Faure, 2009). Il a pour formule : 
𝐻𝑇𝐷(𝑓) = tan
−1  
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Le résultat obtenu correspond donc à un angle qui est affecté par l'inclinaison du champ magnétique 
terrestre. Cependant, la correction de cet angle par la réduction aux pôles engendre de nombreux 
artefacts lors de la création de la grille du tilt, rendant l'interprétation structurale difficile. L'angle 
d'inclinaison au réservoir Manicouagan varie de 70 à 75° environ ce qui n'impacte que faiblement 
le résultat de ce filtre. Cette correction n'a donc pas été jugée nécessaire. 
 
Figure 4.1 : Cartes du gradient magnétiques montrant les effets de la présence d'artefacts à deux 
échelles différentes et leur signature caractérisée par des points formant des lignes NO-SE. 
L'évaluation de la direction de pendage des structures s'effectue par la méthode des maxima du 
signal analytique (Parsons et al., 2006). Cette méthode consiste dans un premier temps, à prolonger 
vers le haut à trois altitudes différentes le champ magnétique total résiduel, c’est-à-dire à réaliser 
des prolongements vers le haut (upward), pour ensuite appliquer le filtre signal analytique à chaque 
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altitude obtenue (Fig. 4.2). Ce signal combine les dérivées horizontales et verticale premières et a 
pour formule :  
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Figure 4.2 : Traitements appliqués aux levés du champ magnétique. A) Champ magnétique 
résiduel. B) Dérivée verticale de premier ordre. C) Tilt. D) Différents prolongements vers le haut 
du signal analytique à 100, 300, 500 et 700 m. E) Méthode des maxima du signal analytique 
calculés sur les quatre prolongements vers le haut du signal analytique précédent. E1) Exemple de 
point obtenus par cette méthode sur une carte du signal analytique et sens de pendage déduits de la 
répartition de ces points. E2) Variation  théorique des profils du signal analytique et donc de leurs 
maxima en fonction de l'altitude (modifiée d'après Parsons et al., 2006). 
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Dans un troisième temps les maxima du signal analytique sont calculés pour chaque altitude et 
placés sur une carte, dans le but d'observer un décalage horizontal de ces maxima avec 
l'augmentation de l'altitude. Ainsi, un décalage vers le nord des maxima, associé à une 
augmentation de l'altitude indique un pendage nord (Fig. 4.2). Les altitudes choisies pour prolonger 
le champ magnétique total résiduel sont de 300, 500 et 700 m car, au-delà, le signal analytique 
devient étalé et donc peu précis et certaines structures ne peuvent plus être distinguées l'une de 
l'autre.  
4.1.3.2 Vérification de la méthode des maxima du signal analytique 
Avec l'altitude, créant une diminution de la résolution du signal analytique, les maxima du signal 
analytique sont moins nombreux, rendant cette méthode inefficace à la cartographie de petites 
structures (Fig. 4.2). Toutefois, cette méthode fonctionne dans le cas de structures majeures. Afin 
de rendre l'interprétation plus aisée, seuls les maxima liés à ces dernières structures ont été 
préservés. Les données de maxima ont ensuite été comparées aux foliations mesurées sur le terrain 
(Fig. 4.4). Dans la plupart des cas, soit pour 14 points de vérification sur 17, la comparaison s'est 
révélée concluante et a permis de préciser qu'une superposition des maxima de toutes les altitudes 
n'est pas issue d'un artefact, mais bien d'un pendage subvertical. Dans certains cas cependant, les 
maxima indiquent un sens de pendage à l'opposé de celui mesuré sur le terrain. Ceci pourrait 
s'expliquer par la présence de plis de plusieurs ordres et d'une variation de l'échelle d'observation 
puisque les structures observées en géophysique sont de l'ordre de plusieurs centaines de mètres, 
tandis que sur l'affleurement elles peuvent être de quelques mètres. En effet, la géophysique 
pourrait montrer un flanc occidental du pli par exemple, tandis qu'à l'affleurement le flanc oriental 
d'un pli parasite, ayant un pendage opposé, serait observé. 
4.1.3.3 Levé de l'anomalie gravimétrique de Bouger 
Deux filtres ont été appliqués à la grille de l'anomalie gravimétrique de Bouger, en utilisant le 
logiciel Oasis Montaj de Geosoft avec pour objectifs de souligner les linéaments. Le premier filtre 
appliqué est une dérivée verticale première dont les propriétés ont été présentées ci-dessus. Le 
deuxième filtre est le prolongement vers le haut (upward) à deux altitudes différentes, de l'anomalie 
gravimétrique de Bouger. Il permet d'extrapoler la réponse gravimétrique à une profondeur 
équivalente à l'altitude du prolongement vers le haut divisée par deux. Cette méthode présente 
cependant des inconvénients, puisqu'une source dense peu profonde et de grande étendue, présente 
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une réponse identique à une source dense profonde et peu étendue (Fig. 4.3). Les altitudes choisies 
pour cette anomalie sont de 10 et 20 km car, au-delà, l'anomalie gravimétrique devient peu précise 
et aucune structure ne peut être identifiée de façon probante. Le filtre de la dérivée verticale 
première a ensuite été appliqué à ces prolongements vers le haut afin de faire ressortir les structures. 
 
Figure 4.3 : Similitude des signatures gravimétriques pour des sources denses peu profonde et de 
grande étendue, ou profonde et de faible étendue. 
4.1.4 Méthode d'interprétation des levés 
La région d'étude, localisée au SO du réservoir Manicouagan, a fait l'objet d'une interprétation très 
détaillée des levés du champ magnétique total, tandis que la région complète du réservoir a fait 
l'objet d'une interprétation plus générale, dans laquelle tous les linéaments n'ont pas été tracés. 
Cette interprétation plus générale visait à faire ressortir les structures majeures sans surcharger 
d'informations les cartes réalisées. Ainsi, certains linéaments, nombreux, de faible amplitude et 
ayant une orientation similaire, mais n'étant pas primordiaux à cette étude, n'ont été tracés que 
partiellement pour illustrer le propos. De la même façon, la carte géologique compilée (Fig. 1.10, 
4.5) n'a été corrigée que de façon partielle, puisque seules les informations pertinentes ont été 
rectifiées. Un CD a été joint à cette thèse de doctorat et contient un fichier PDF présentant les cartes 
des levés magnétiques du réservoir Manicouagan et leur interprétation. Enfin, l'interprétation du 
levé de l'anomalie gravimétrique de Bouguer n'a été que partielle, car les stations étant parfois très 
distantes, il est peu détaillé et donc précis. Il a effectivement été comparé aux résultats obtenus par 
l'interprétation des levés du champ magnétique total, avant de n'interpréter que les structures utiles 
au propos. 
La méthode utilisée pour interpréter les cartes d'anomalie magnétique de façon détaillée consiste, 
dans un premier temps, à tracer les lignes représentant les anomalies positives et négatives du 
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gradient magnétique (Fig. 4.4). Dans les secteurs à faible contraste du gradient magnétique, par 
exemple dans la partie NO de la Ceinture parautochtone de la région à l'étude (Fig. 4.6), ces lignes 
ont été tracées en s'appuyant également sur la carte du tilt (Fig. 4.7). Cette carte a également été 
utilisée, en présence de formation de fer, puisque le contraste sur la carte du gradient magnétique 
est trop important pour tracer ces lignes avec précision (Fig. 4.6). Dans un deuxième temps, les 
troncatures de ces lignes d'anomalies positives et négatives par une autre ligne, indicatrices de la 
présence d'une zone de cisaillement, ont été utilisées pour tracer les zones de cisaillement et les 
failles (Fig. 4.6). Cependant autour des zones de cisaillement majeures, tel que l'ABT, l'intensité 
de la déformation a pu être suffisante pour paralléliser ces lignes d'anomalies positives et négatives 
et oblitérer les troncatures. Dans ce cas, la structure est tracée, entre deux troncatures, en suivant 
les lignes d'anomalies négatives puisque les zones de cisaillement ductiles sont souvent marquées 
par un creux magnétique (Faure, 2009). L'ABT a été tracée en respectant les données lithologiques 
du MERNQ pour bien séparer les roches des ceintures allochtone et parautochtone, tout en sachant 
que des lentilles de roches provenant de la Ceinture allochtone ont été rapportées dans la Ceinture 
parautochtone (Moukhsil et al., 2013a). Les âges modèles Sm/Nd, respectivement archéens et 
protérozoïques dans les ceintures parautochtone et allochtone ont également été considérés (Fig. 
4.4; Thomson et al., 2011). La méthode utilisée pour interpréter les cartes d'anomalie magnétique 
et de l'anomalie gravimétrique de Bouguer de toute la région du réservoir Manicouagan, est 
sensiblement identique. À savoir, bien que les lignes représentant les anomalies positives et 
négatives des gradients magnétique et gravimétrique n'aient pas été tracées, les troncatures 
d'anomalies positives et négatives par une autre anomalie et les creux magnétiques ont été utilisés 
pour tracer les zones de cisaillement majeures. 
Les signatures de la composante magnétique résiduelle et du gradient magnétique ont été décrites. 
Les valeurs de l'intensité et du contraste de ces deux composantes magnétiques documentées dans 
ce chapitre ne sont pas des mesures précises des composantes. En effet, elles ont été évaluées 
d'après les cartes obtenues, or les courbes de l'échelle de couleur de ces cartes en fonction des 
valeurs réelles ne sont pas linéaires. Les termes utilisés pour décrire l'intensité de la composante 
magnétique résiduelle sont une intensité très élevée pour les teintes roses, élevée pour les teintes 
rouges, moyenne pour les teintes orange-jaunes, faible pour les teintes vertes-bleu clair et enfin très 
faible pour les teintes bleu foncé (Tableau 4.1A). Ces teintes sont sensiblement les mêmes pour le 
gradient magnétique avec une intensité moyenne pour les teintes oranges et une intensité faible 
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pour les teintes vertes (Tableau 4.1B). Les contrastes sont évalués pour les deux composantes et 
leurs textures varient entre très fortement contrasté, fortement contrasté, contrasté, faiblement 
contrasté et non contrasté (Tableau 4.1). Enfin, l'alternance des anomalies positives et négatives 
ont été évaluées pour le gradient total, et leurs textures s'échelonnent entre une alternance très fine, 
fine, épaisse, très épaisse et une absence d'alternance (Tableau 4.1B). 
 
Tableau 4.1 : Éléments utilisés pour définir la signature des unités. A) Échelles utilisées pour 
l'intensité et le contraste de la composante magnétique résiduelle. B) Échelles utilisées pour 
l'intensité, le contraste et l'alternance des anomalies positives et négatives du gradient magnétique.
 
 
4.2 Analyses des levés du champ magnétique total au SO du réservoir 
Manicouagan 
4.2.1 Structuration de la Ceinture Parautochtone  
La Ceinture parautochtone est caractérisée par une intensité faible de la composante magnétique 
résiduelle, à l'exception du Groupe de Gagnon, dont les formations de fer et les autres méta-
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sédiments, ont une signature de très haute intensité entourée par une intensité très faible, qui forme 
un contraste très fort (Annexe D). Au NO de la région d'étude dans les secteurs A et B (Fig.4.4), 
les anomalies du gradient magnétique ont une direction globale NO-SE, et sont affectées par des 
plis ouverts de direction NE-SO (Fig. 4.4 et 4.6). Vers le SE dans le secteur D occidental, ces plis 
deviennent plus serrés et à une quinzaine de kilomètres de l'ABT dans le secteur D oriental, ils font 
place à des couloirs étroits, dont la largeur varie de 1 à 2 km, délimités par de longues zones de 
cisaillement NE-SO. Ces zones sont définies par une troncature des anomalies du gradient 
magnétique associé à un creux magnétique de petite échelle (z1, Fig. 4.6). Au cœur de ces couloirs, 
des courts cisaillements forment les S d'une fabrique C/S qui suggère un mouvement senestre et 
corrobore les observations de terrain (z2, Fig. 4.7). Ces courts cisaillements bordent également les 
anomalies plissées du gradient magnétique (z2, Fig. 4.6). Au SO de la région d'étude dans le secteur 
E, ces couloirs deviennent orientés NO-SE et ne s'étendent que sur une largeur totale de 1 km (z4, 
Fig. 4.6). Finalement, ces couloirs peuvent, à proximité de l'ABT, contenir des lentilles de roches 
provenant de la Ceinture allochtone et plus particulièrement du Complexe de Canyon (Fig. 4.4). 
L'interprétation géophysique confirme donc les données de terrain, puisqu'elle souligne que la 
déformation Dp2, NE-SO devient pénétrative vers l'ABT. Elle complémente pareillement l'analyse 
structurale, en précisant que cette déformation s'exprime au SE par des zones de cisaillement 
successives délimitant des couloirs étroits au sein desquels les fabriques planaires antérieures sont 
partiellement préservées. 
4.2.2 Structuration de la Ceinture Allochtone  
La Ceinture allochtone est caractérisée par une intensité élevée à très élevée de la composante 
magnétique résiduelle (Annexe D), à l'exception du Complexe de la Plus-Value (daté à ~1500 Ma; 
Davis et Dion, 2012a; Moukhsil et al., 2012, 2013a), dont les méta-sédiments ont une signature 
d'intensité moyenne, et des plutons anorthositiques de Berthé et de Tétépisca (respectivement non 
daté et daté à 1051 Ma; Davis et Dion, 2012a; Moukhsil et al., 2013a) dont l'intensité est 
généralement faible. Ces caractéristiques de la composante résiduelle se traduisent par un gradient 
magnétique fortement contrasté en cas d'intensité élevée, et peu à non contrasté pour les intensités 
moyennes à faibles (Fig. 4.6). À proximité de l'ABT et de la ZCT, la signature de ce gradient est 
singulière en comparaison de la signature du reste de la Ceinture allochtone. En effet, au sud, entre 
la jonction des segments de la ZCT, et le recoupement de l'ABT par celle-ci, l'alternance des 
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Figure 4.4 : Carte d'interprétation du levé magnétique sur la région d'étude présentant les foliations 
et les lithologies tirées de Moukhsil et al. (2013a), ainsi que les maxima du signal analytique.  
 
anomalies positives et négatives du gradient magnétique est très fine et les anomalies positives, 
parfois de forme lenticulaire, ont une intensité faible (z5, Fig. 4.4 et 4.6). Cette signature est 
également présente dans la Ceinture allochtone entre l'ABT et le segment ZCT 1, et semble incarner 
un secteur faisant l'objet d'un cisaillement intense. 
 
L'analyse du levé du champ magnétique total dans la région à l'étude a également permis de 
complémenter l'analyse structurale de cette ceinture. Le chevauchement du Complexe de la Plus-
Value sur le Complexe de Canyon, est défini par une anomalie positive du gradient magnétique, 
sur laquelle les anomalies environnantes sont tronquées (Fig. 4.4 et 4.6). Il a une forme concave 
vers le nord entre la Suite anorthositique de Tétépisca et la Mangérite de Renwick. Cette unité, 
dont la forme est circulaire dans la région d'étude, entoure l'Anorthosite de Berthé et semble former 
un bloc compétent, compte tenu que les structures la bordant deviennent parallèles à son contact. 
Au nord de la Suite anorthositique de Tétépisca, le Complexe de la Plus-Value est étroit et réduit 
à une distance latérale de 1 km environ (z6a, Fig. 4.4, 4.6 et 4.7). Vers l'est et l'ouest, ce complexe 
s'élargit et contient des anomalies du gradient magnétique dont l'alternance, en s'accroissant et en 
devenant plus répétée, forme une géométrie en éventail (z6b, Fig. 4.4, 4.6 et 4.7; Annexe E). Cette 
géométrie, combinée à celle du chevauchement du Complexe de la Plus-Value sur le Complexe de 
Canyon, suggère un contrôle des plutons anorthositiques sur la structuration de la Ceinture 
allochtone. 
 
4.2.2.1 Caractéristiques magnétiques et degré de déformation des plutons anorthositiques 
La Suite anorthositique de Tétépisca et l'Anorthosite de Berthé présentent généralement les mêmes 
signatures magnétiques internes. Elles sont effectivement caractérisées par une composante 
magnétique résiduelle non contrasté et de faible à moyenne intensité, à l'exception, du cœur de la 
Suite anorthositique de Tétépisca, ayant une anomalie de très faible intensité, orientée NO-SE et 
d'une largeur de 2-3 km pour une longueur de 10-15 km (z7, Annexe D). Le flanc NE de cette 
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anomalie est entouré d'un secteur ayant une composante magnétique résiduelle d'intensité élevée. 
Compte tenu que la cartographie réalisée par le MERNQ (Moukhsil et al., 2013b) n'a pas permis 
d'identifier une lithologie ayant cette signature magnétique, sa source doit être localisée plus en 
profondeur, et d'après Intissar et al. (sous presse), serait associée à une intrusion tardive dans la 
Suite anorthositique de Tétépisca. La carte du gradient magnétique indique également que ces 
plutons sont généralement caractérisés par des anomalies positives et négatives avec une alternance 
géographique épaisse, ayant une orientation préférentielle E-O, et devenant, à proximité des limites 
des plutons, parallèles aux bordures (z8 versus z9, Fig. 4.4 et 4.6). Ces anomalies ne peuvent 
provenir des roches encaissantes sous-jacentes, car les linéaments ne sont pas parallèles aux 
structures dans les gneiss encaissants. Ces anomalies peuvent former des plis, de direction variable, 
par exemple NE-SO pour l'est de la Suite anorthositique de Tétépisca et NO-SE pour l'ouest de 
celle de Berthé, dont les pendages des flancs, induits par les maxima de signal analytique, sont 
variés, faibles à subverticaux (Fig. 4.4). Par exemple, les plis localisés dans l'est du pluton de 
Tétépisca, ont un flanc sud à faible pendage NO et un flanc nord subvertical. Aucun pli au sein de 
cette anorthosite, n'avait été décrit lors de la cartographie du MERNQ (Moukhsil et al., 2013a, 
2013b), l'homogénéité de la lithologie rendant ceux-ci vraisemblablement peu visibles à 
l'affleurement à moins de prélever très régulièrement des mesures structurales. Ainsi, l'origine des 
structures E-O, correspondant parfois à des foliations primaires et parfois à des foliations 
secondaires, ne peut être établie sans données de terrain supplémentaires (Fig. 4.4).  
 
Les contacts des plutons anorthositiques de Berthé et de Tétépisca avec leur encaissant sont tous 
deux de type zone de cisaillement. En effet, sur la carte du gradient magnétique, le contact oriental 
de la Suite anorthositique de Tétépisca, est une anomalie positive tronquant les anomalies des 
lithologies encaissantes (z10a, Fig. 4.4), tandis que le contact occidental est une anomalie négative 
tronquant à la fois les anomalies au sein du pluton et les anomalies de l'encaissant (z10b, Annexe 
E). Le contact de l'Anorthosite de Berthé est similaire, puisqu'il est déterminé soit par une anomalie 
négative ou une anomalie positive du gradient magnétique tronquant les anomalies présentes au 
sein du pluton (z11, Fig. 4.6 et 4.7). En outre, ces troncatures et ces creux magnétiques sont 
typiques de zones de cisaillement (Fig. 4.8B-C). La nature de ce contact, pour la Suite 
anorthositique de Tétépisca, est confirmée par les intensités de déformation documentées sur le 
terrain, qui sont élevées, soit de 4 à 5, aux bordures des plutons et qui sont faibles à moyennes, soit 
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de 1-2 et rarement 3, du cœur du pluton à moins d'un kilomètre de ses bordures (Fig. 4.6). De 
surcroit, les foliations mesurées sur le terrain, concordent avec ces observations puisqu'elles sont 
constamment de type foliations minérales secondaires aux bordures du pluton, tandis qu'au cœur 
du pluton elles sont de type foliations minérales primaires ou secondaires (Fig. 4.4), et que les 
phénocristaux de plagioclase sont préservés (Fig. 4.8A). Néanmoins, une texture coronitique 
d'origine métamorphique, largement décrite dans la Suite anorthositique de Tétépisca, est indiquée 
par des grains de hornblende et de grenat entourant les grains d'orthopyroxène et de clinopyroxène 
(Fig. 4.8C; Moukhsil et al., 2013a, 2013b). Ainsi, bien que le pluton soit largement affecté par le 
métamorphisme régional, la préservation de ces foliations primaires et de ces phénocristaux 
suggèrent une déformation, au cœur du pluton, nulle ou de faible intensité (Fig. 4.6 et 4.8A). Les 
maxima du signal analytique indiquent également, pour la Suite anorthositique de Tétépisca, un 
pendage du contact cisaillant faible au sud, à subvertical à l'est, dont le sens est vers le cœur du 
pluton (Fig. 4.4). Le pendage du contact de l'Anorthosite de Berthé est également faible à 
subvertical avec un sens vers le cœur du pluton (Fig. 4.4). Ainsi, les deux suites anorthositiques 
paraissent former des plutons métamorphisés lors de l'orogénèse grenvillienne, dont les cœurs n'ont 
pas été affectés par la déformation régionale, tandis que les bordures sont définies par une zone de 
cisaillement majeure ayant un pendage vers le cœur des plutons (Fig. 4.6, 4.7 et 4.8B-C). Enfin, la 
géométrie en sigmoïde du pluton de la Suite anorthositique de Tétépisca (Annexe D) semble 
indiquer que la Ceinture allochtone, à l'ouest de la région d'étude, est foncièrement affectée par un 
cisaillement senestre. 
 
4.2.3 Géométrie des structures majeures de la région d'étude 
Deux types de structures se différencient, les linéaments de forme courbe caractérisant les 
déformations majeures de l'orogénèse grenvillienne, et les linéaments rectilignes tardifs, recoupant 
ces déformations majeures. 
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Figure 4.5 : Carte du gradient magnétique sur laquelle est superposée les zones de cisaillement et certains contacts de la carte géologique 
(Fig. 1.10) issue d'une compilation des cartes géologiques existantes.
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Figure 4.6 : Carte de la dérivée verticale de premier ordre appliquée aux levés magnétiques de la 
région à l'étude auxquelles est superposée l'intensité de la déformation décrite sur les affleurements 
(Moukhsil et al., 2013a) et les âges modèles Sm/Nd. 
4.2.3.1 L'ABT 
De l'ouest à l'est de la région à l'étude, la signature magnétique, l'incurvation et le pendage de l'ABT 
diffèrent. Ainsi, à l'ouest, l'ABT correspond à une délimitation de l'intensité de la composante 
magnétique résiduelle, très élevée à élevée au SO et faible à localement moyenne au NE, qui 
provoque une démarcation des contrastes du gradient magnétique, avec des terrains à fort contraste 
au SO, et des terrains à faible et moyen contraste au NE (Fig. 4.6, Annexe D). Par ailleurs, l'ABT 
est localisée au contact entre une anomalie positive et une anomalie négative du gradient 
magnétique (z12a). Au contraire, à l'est de la région d'étude, l'intensité de la composante 
magnétique résiduelle et donc les contrastes du gradient magnétique, sont similaires de part et 
d'autre de l'ABT qui est indiquée par un creux magnétique (z12b, Fig. 4.6, Annexe D). Le tracé de 
l'ABT ainsi obtenu, a une forme arquée qui incarne également la différence des secteurs orientaux 
et occidentaux de la région d'étude (Fig. 4.4). De fait, à l'ouest (z12a), le tracé de l'ABT est concave 
vers le NE et par conséquent, il moule la Suite anorthositique de Tétépisca, tandis qu'à l'est (z12b), 
il est concave vers le SE. Enfin, de part et d'autre de la région d'étude, les maxima du signal 
analytique révèlent un pendage hétérogène de l'ABT, corroboré par les mesures de foliation (Fig. 
4.4). Dans le secteur occidental (z12a), le pendage subvertical a un sens majoritairement SO et 
localement NE, tandis que dans le secteur oriental (z12b), ce pendage a un sens SE. La zone de 
transition entre ces deux secteurs est marquée par le recoupement de l'ABT par la zone de 
cisaillement Thachic (ZCT, z5). Ce recoupement semble affecter le pendage de l'ABT, puisqu'au 
nord de la ZCT (z13a), il est modéré à fort vers le SE et devient au sud de la ZCT, modéré à faible 
vers le NO (z13b, Fig. 4.4). Ainsi, la localisation de l'ABT proposée par Moukhsil et al. (2013a; 
Fig. 1.10) a été modifiée, essentiellement dans cette zone de transition liée au recoupement de 
l'ABT par la ZCT, car la ZCT n'y était pas cartographiée (Fig. 4.4, 4.6 et 4.7). Par conséquent, le 
recoupement de l'ABT par la ZCT marque la transition entre deux signatures différentes de l'ABT 
et suggère que lors du cisaillement normal de la ZCT, cette zone de charriage était inactive. 
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Figure 4.7 : Carte du tilt appliqué aux levés magnétiques de la région à l'étude auxquelles est 
superposée la tectonique en L versus la tectonique en S décrite sur les affleurements. 
4.2.3.2 La ZCT 
À l'identique de l'ABT, la ZCT présente des caractéristiques différentes entre les secteurs orientaux 
et occidentaux de la région d'étude. Dans le secteur occidental, cette zone de cisaillement, localisée 
dans la Ceinture parautochtone, est constituée d'un segment unique légèrement concave vers le NE 
de direction NO-SE et de pendage subvertical à modéré vers le SO qui semble mouler la Suite 
anorthositique de Tétépisca (z14, Fig. 4.4, 4.6 et 4.7). Elle est également définie, de part et d'autre, 
par des terrains ayant une intensité de la composante résiduelle magnétique similaire et modérée 
(Annexe D), de sorte que son tracé est uniquement cartographié par la troncature des lignes 
d'anomalies positives et négatives du gradient magnétique sur une anomalie positive (z14, Fig. 4.4, 
4.6). À l'opposé, dans le secteur oriental de la région d'étude, la signature de la ZCT, localisée dans 
la Ceinture allochtone, est dissemblable. En effet, les terrains orientaux de part et d'autre de la ZCT, 
et principalement de la ZCT 1, ont une intensité de la composante résiduelle magnétique 
hétérogène, faible au NO et très élevée au SE (Annexe D). En outre, d'après l'analyse des levés 
magnétiques, elle est composée de quatre segments anastomosés, dont les segments ZCT 2 à ZCT 
4, globalement rectilignes, ont une orientation NE-SO, alors que le segment ZCT 1 a une forme 
concave vers le SE (Fig. 4.4). En dépit d'un pendage, interprété de la carte des maxima du signal 
analytique, variant de subvertical à modéré vers le NO ou vers le SE (z15, Fig. 4.4), les foliations 
mesurées sur le terrain, toujours à pendage SE, suggèrent plutôt une appartenance du sens de 
pendage NO aux fabriques attenantes à la ZCT et non à la ZCT elle-même (Fig. 4.4). Aussi, bien 
que les segments ZCT 1 et ZCT 3 soient indiqués par une troncature des anomalies du gradient 
magnétique localement dans le secteur oriental (z16a), les segments de cette zone de cisaillement 
sont généralement définis par un creux magnétique (z16b, Fig. 4.6). À la jonction entre la zone de 
déformation coaxiale et la ZCT 1, ce creux s'intensifie et atteint une largeur de 2 km, suggérant une 
augmentation de l'intensité de la déformation non cartographiée sur le terrain (z16c, Fig. 4.6, 
Annexe D). Compte tenu de la divergence relativement progressive des caractéristiques de la ZCT 
entre ces deux secteurs orientaux et occidentaux, une zone de transition, localisée entre le 
recoupement de l'ABT par la ZCT et la jointure des quatre segments de la ZCT, a été définie (z5 à 
z16c, Fig. 4.6). Elle présente une signature intermédiaire à ces deux secteurs, puisqu'elle est 
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composée d'un segment unique de direction E-O, à pendage élevé vers le sud d'après les maxima 
du signal analytique, et qu'elle est marquée par un creux magnétique (Fig. 4.4 et 4.6). Ainsi, outre 
le moulage de la ZCT autour de la Suite anorthositique de Tétépisca (z6a à z6b, Fig. 4.6), le centre 
de la région d'étude contrôlé par la ZCT recoupant l'ABT, marque également une évolution des 
caractéristiques de la ZCT. Cette évolution à proximité du pluton de Tétépisca suggère également 
qu'elle est liée au pluton.  
 
Figure 4.8 : A) Affleurement 11FS1113 : anorthosite de Tétépisca non déformée ayant des 
phénocristaux de plagioclase. B-C) Leuconorite de la Suite anorthositique de Tétépisca déformée 
en bordure du pluton (B) affleurement 11AK8085, C) Affleurement 11AK8086). 
4.2.3.3 Les structures tardives NNE-SSO 
La région à l'étude, et plus particulièrement la Ceinture allochtone entre la Suite anorthositique de 
Tétépisca et l'Anorthosite de Berthé, semble affectée par des structures NNE-SSO (Fig. 4.4, 4.6 et 
4.7). Sur la carte du gradient magnétique, ces structures sont définies par une anomalie positive de 
moyenne intensité tronquant, de part et d'autre et de façon abrupte, les anomalies positives et 
négatives adjacentes (z17a, Fig. 4.6, 4.9A). Localement, cette troncature est oblitérée, et les 
anomalies attenantes se parallélisent à l'anomalie positive définissant le linéament (z17b). Ces 
structures NNE-SSO peuvent pareillement être contraintes par une discontinuité abrupte des 
anomalies de part et d'autre de la structure, quoique souligné par un corridor étroit de de faible 
intensité du gradient magnétique, et non une anomalie positive (z17c, Fig. 4.6, 4.9B), que Faure 
(2009) nomme un "corridor étroit de démagnétisation" des unités lithologiques. Ce deuxième type 
de linéament présentant un mouvement horizontal nul à faible, soit inférieur à 1 km, des anomalies 
de part et d'autre de la structure a des propriétés similaires à celles de failles cassantes (Faure, 
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2009). Au contraire, le premier type de linéament pourrait caractériser des failles fragiles-ductiles 
puisqu'il est marqué localement par une discontinuité abrupte et par endroit par une parallélisation 
des structures environnantes (z17a, b, Fig. 4.6, 4.9A). En outre, ces structures recoupent le front de 
chevauchement du Complexe de la Plus-Value, les plutons anorthositiques, l'ABT et la ZCT, en 
formant par endroit des crochons de faille bien développés sur les levés magnétiques (z17d, Fig. 
4.4), et confirmant ainsi qu'il s'agit de structures tardives. 
 
Figure 4.9 : Signatures des zones de cisaillement tardives. A) Signature de type faille ductile (Faure, 
2009) avec une anomalie positive de moyenne intensité tronquant, de part et d'autre et de façon 
nette, les anomalies adjacentes et pouvant transposer les anomalies adjacentes. B) Signature de 
type cassante (Faure, 2009) avec un corridor étroit de démagnétisation des unités lithologiques 
tronquant les anomalies adjacentes. 
4.2.4 Interprétation : les structures majeures contrôlées par les plutons 
anorthositiques 
La mise en place de la Suite anorthositique de Tétépisca dans la Ceinture allochtone, datée à 1051 
±8 Ma (Moukhsil et al., 2013a), implique une intrusion antérieure à synchrone au métamorphisme 
grenvillien du Terrane de Berthé, lui-même daté à 1080-1030 Ma (Indares et Dunning, 2004; 
Dunning et Indares, 2010). Ce postulat concorde avec l'observation d'un métamorphisme 
omniprésent dans le pluton qui est indiqué par des couronnes de grenat et d'amphibole autour de 
pyroxène (Fig. 4.8C). Les intensités de déformation faibles documentées sur le terrain (Fig. 4.6) et 
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la préservation de ses foliations minérales magmatiques (Fig. 4.4) démontrent que le cœur du 
pluton anorthositique de Tétépisca n'est que peu affecté par la déformation pénétrative 
environnante (Fig. 4.8A). Néanmoins, les bordures de ce pluton sont des zones de cisaillement dont 
l'intensité de déformation documentée sur le terrain est élevée (Fig. 4.8B-C), en outre, le pluton 
syn-Ottawan a une forme sigmoïdale indiquant un cisaillement senestre. Ces observations 
indiquent que même si le cœur du pluton de la Suite anorthositique de Tétépisca n'est pas affecté 
par la déformation grenvillienne, les bordures le sont. Enfin, en dépit de l'absence de datation de 
l'Anorthosite de Berthé et donc de l'ignorance de son âge de cristallisation pre, syn ou post-
grenvillien, la recristallisation des plagioclases de l'Anorthosite de Berthé indique que ce pluton a 
été affecté par le métamorphisme grenvillien et que sa cristallisation est anté ou syn-Grenville. De 
plus, sa forme circulaire laisse supposer qu'il n'a été que peu déformé, ce qui suggère que le pluton 
de l'Anorthosite de Berthé avait une réponse à la déformation identique à celle du pluton de 
Tétépisca. Ainsi, ces deux anorthosites devaient former des plutons rigides et compétents lors de 
l'orogénèse grenvillienne. 
Les structures majeures décrites dans les ceintures allochtone et parautochtone, paraissent affectées 
par ces deux plutons rigides que sont l'Anorthosite de Berthé associée à la Mangérite de Renwick, 
et la Suite anorthositique de Tétépisca. Le chevauchement à vergence nord du Complexe de la Plus-
Value s'est effectivement avancé vers le nord entre ces deux plutons (Fig. 4.4, 4.6 et 4.7). La forme 
en éventail des anomalies du gradient magnétique dans le Complexe de la Plus-Value au nord de 
la Suite anorthositique de Tétépisca (z6, Fig. 4.7, Annexe E) révèle également un pincement des 
lithologies entre ce pluton et la Ceinture parautochtone. En outre, dans ce secteur, la forme concave 
vers le NE de l'ABT moulant la Suite anorthositique de Tétépisca, ainsi que son pendage devenant 
subvertical suggèrent que le charriage de la Ceinture allochtone sur la Ceinture parautochtone a été 
affecté par ce pluton (Fig. 4.4). Enfin, la forme légèrement concave vers le NE de la ZCT moulant 
le pluton de Tétépisca et le recoupement de l'ABT par la ZCT à proximité de ce pluton (z5) 
suggèrent que le changement de localisation de la ZCT, de la Ceinture allochtone à l'est à la 
Ceinture parautochtone à l'ouest, est contrôlé par la Suite anorthositique de Tétépisca. Ce contrôle 
du pluton est vraisemblablement à l'origine de la jointure des quatre segments de la ZCT en 
direction de l'anorthosite (Fig. 4.4). Le fluage chenalisé Rigolet dont le toit est délimité par la ZCT, 
et qui aurait permis l'exhumation des roches de la Ceinture parautochtone, aurait donc eu une 
géométrie contrôlée par la Suite anorthositique de Tétépisca (Fig. 3.13). Ainsi, la Suite 
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anorthositique de Tétépisca semble avoir eu une incidence sur les grandes structures de la région à 
l'étude formées lors l'orogénèse grenvillienne, elle devait former un pluton rigide autour duquel 
s'accommodait la déformation, tout comme l'Anorthosite de Berthé.  
4.3 Analyse des levés du champ magnétique total de la région du 
réservoir Manicouagan 
Si la compétence des plutons anorthositiques explique la jointure des segments de la ZCT, ainsi 
que le recoupement de l'ABT par celle-ci; au NE de la région d'étude, cela ne justifie ni la non 
parallélisation du segment ZCT 1 avec les segments ZCT 2 à 4, ni l'obliquité du cisaillement normal 
de la ZCT décrit dans le chapitre 3. Au NE de la région d'étude, ce cisaillement est effectivement 
senestre-normal, mais vers le sud, il devient aval-pendage (Fig. 3.12). De plus, dans un orogène 
usuel les structures compressives sont parallèles à sa direction, or la cartographie des déformations 
de la Ceinture parautochtone détaillée dans le chapitre 2, a démontré que les structures planaires 
Dp1 causées par une déformation compressive sont paradoxalement perpendiculaires à la direction 
de l'orogène. Pour éclaircir ces deux points, il était donc nécessaire d'étudier une cartographie 
géologique plus régionale, cependant celle-ci étant très incomplète (Fig. 1.10) l'étude s'est rabattue 
sur l'analyse à plus grande échelle des levés du champ magnétique total. Cette section présente 
donc les résultats obtenus lors de cette analyse. 
4.3.1 Structuration de la Ceinture parautochtone 
4.3.1.1 Caractéristiques magnétiques des principales lithologies 
Autour du réservoir Manicouagan, dans les régions cartographiées, la Ceinture parautochtone est 
composée de trois unités ayant une signature magnétique différente (Fig. 4.10), qui sont le 
Complexe archéen de Ulamen, le Groupe de Gagnon paléoprotérozoïque et le Domaine de 
Shabogamo mésoprotérozoïque (Fig. 1.10). Le Complexe de Ulamen est caractérisé par une 
intensité faible, localement à moyenne, et non contrastée de la composante magnétique résiduelle 
(Fig. 4.10, Annexe D) qui se traduit par un contraste faible ou absent du gradient magnétique avec 
des anomalies positives et négatives d'intensité moyenne à faible dont l'alternance est fine à absente 
(Fig. 4.10, 4.8). Au contraire, le Groupe de Gagnon est défini soit par une intensité généralement 
très faible entourant une intensité très élevée de la composante magnétique résiduelle, soit par une 
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intensité faible de cette composante (Fig. 4.10, Annexe D), qui confèrent un gradient magnétique 
à très fort contraste ou non contrasté avec une alternance épaisse (Fig. 4.11). Enfin, le Domaine de 
Shabogamo composé de la Suite Intrusive de Shabogamo (SIGÉOM, 2017) et/ou de la Suite des 
orthogneiss supérieurs (Clarke, 1977) a une composante magnétique résiduelle d'intensité élevée à 
faible (Fig. 4.10, Annexe D), qui se traduit par un gradient magnétique contrasté, localement 
fortement contrasté, dont l'alternance des anomalies positives et négatives est fine (Fig. 4.11). Les 
signatures de la composante magnétique résiduelle et du gradient magnétique diffèrent donc, 
rendant la différenciation des trois ensembles aisée. 
Une ligne X au tracé rectiligne et définie pour faciliter la compréhension du lecteur, sépare des 
terrains ayant des caractéristiques lithologiques et structurales contrastées. Cette ligne d'importance 
capitale bien qu'elle ne soit pas équivalente à un linéament magnétique, a une orientation NE-SO, 
traverse toute région du réservoir Manicouagan et se situe à hauteur des limites NO de la ZIM et 
du Domaine de Shabogamo (Fig. 4.11). Cette ligne délimite donc une Ceinture parautochtone ne 
contenant pas de roches provenant du Domaine de Shabogamo au nord, d'une Ceinture 
parautochtone en contenant au sud. Cette ligne a donc permis de délimiter le secteur nord s'étendant 
sur 30 à 40 km entre le Front de Grenville et la ligne X, du secteur sud, s'étendant de l'ABT jusqu'à 
la ligne X. Cette ligne marque également un changement structural puisque ces deux secteurs ont 
un grain structural orthogonal. Enfin, le secteur sud a été divisé en secteur sud-1 et secteur sud-2 
qui correspondent respectivement à la portion occidentale et orientale du secteur sud et dont la 
frontière est localisée au tiers occidental de la ZIM (Fig. 4.11). 
Ainsi, la divergence de signatures magnétiques dans la Ceinture parautochtone révèle qu'à l'est de 
la ZIM dans le secteur nord, des roches du Complexe de Ulamen sont majoritairement observées, 
alors qu'au sud, dans le secteur sud-2, la Ceinture parautochtone est composée en majorité du 
Groupe de Gagnon. (Fig. 4.11). En effet, à l'est de la ZIM dans le secteur sud-2, le Groupe de 
Gagnon est présent sur une grande étendue, nommée gag1, et se poursuit cependant vers le NO sur 
une quinzaine de kilomètre dans le secteur nord. Dans le secteur sud-2, le Domaine de Shabogamo 
est entrecoupé du Groupe de Gagnon et forme une bande large d'une trentaine de kilomètres, très 
allongée selon un axe ONO-ESE (Sha1, Fig. 4.11, Annexes D et E) qui devient E-O à l'est de la 
région d'étude (Sha2). Par ailleurs, cette bande de Domaine de Shabogamo n'est pas en contact 
avec la bande de Complexe de Ulamen du secteur nord puisque sa limite NO est localisée 5 à 15 
km plus au SE sur la ligne X, soit au sein du Groupe de Gagnon (Fig. 4.11, Annexes D et E). Le 
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secteur nord comprenant majoritairement des roches du Complexe de Ulamen comporte localement 
des unités du Groupe de Gagnon de quelques kilomètres de largeur et allongées parallèlement au 
Front de Grenville (Fig. 4.11). À l'ouest de la ZIM dans le secteur sud-1, la signature du champ 
magnétique total suggère la présence majoritaire du Complexe de Ulamen, contenant des lentilles 
 
Figure 4.10 : Signatures des unités de la Ceinture parautochtone, de la ZIM et des terranes de Hart-
Jaune et de Berthé; 1) réfère à la Suite anorthositique de Tétépisca et 2) à l'Anorthosite de Berthé 
(les images sont à la même échelle). A) Composante magnétique résiduelle. B) Gradient 
magnétique.
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du Groupe de Gagnon de forme globulaire ou très allongées et d'échelle kilométriques à plusieurs 
dizaines de kilomètres (Fig. 4.11). Cette divergence de signatures magnétiques permet de 
corroborer en grande partie la compilation des cartes géologiques du MERNQ pour la Ceinture 
parautochtone (Fig. 1.10, 4.5 et 4.12; Phillips, 1958, 1959; Sinclair, 1961; Currie et Murtaugh, 
1969; Clarke, 1977; Perreault, 1994; Moukhsil et al., 2013a). 
4.3.1.2 Structures dans la Ceinture parautochtone 
À partir des anomalies positives et négatives du gradient magnétique le grain structural a été tracé; 
il supporte l'existence et la localisation de la ligne X puisqu'il est différent dans les secteurs nord 
et sud (Fig. 4.11). Dans le secteur nord, les lentilles allongées NE-SO du Groupe de Gagnon (gag2) 
ont une forme ondulée, tout comme la limite nord de l'étendue gag1 du Groupe de Gagnon qui 
suggère la présence de plis ouverts de direction NO-SE (Fig. 4.11, Annexe E). Dans ce secteur, le 
grain structural est indiqué par des fabriques planaires généralement orientées NE-SO, qui sont par 
endroit plissées et confirment de ce fait la présence de plis transverses (Fig. 4.11, Annexe E). 
Localement ce grain structural varie, puisqu'au sein du couloir de déformation NO-SE qui traverse 
toute la région du réservoir Manicouagan (a; Fig. 4.11), les fabriques planaires se parallélisent à 
celui-ci (a1).  
Dans le secteur sud, les lentilles allongées du Groupe de Gagnon (gag3) ont, au SO de la ZIM dans 
le secteur sud-1, une orientation très variable NO-SE à NE-SO et semblent plissées, tandis qu'au 
NO dans le secteur sud-1, leur orientation NE-SO est parallèle au Front de Grenville (Fig. 4.11). 
Ce secteur sud est également composé de fabriques planaires orientées NO-SE, et donc parallèles 
à la direction d'allongement du Domaine de Shabogamo et parallèle à la direction principale NO-
SE de l'ABT dans la région d'étude du réservoir Manicouagan (Fig. 4.11, Annexe E). Au sud du 
réservoir Manicouagan, à proximité de la Suite anorthositique de Tétépisca et de l'Anorthosite de 
Berthé, tel que décrit précédemment dans la section 4.3.1 ce grain structural diffère (Fig. 4.4). À 
l'est de la ZIM dans le secteur sud-2, la limite NE du Domaine de Shabogamo est constituée de 
plusieurs zones de cisaillement NO-SE formant des tronçons en échelon (b; Fig. 4.11). Ces 
tronçons avec le contact de ce domaine et du Groupe de Gagnon forment respectivement les C et 
les S de fabriques C/S, et suggèrent un cisaillement apparent dextre. Ces mêmes fabriques, 
également visibles au sein du Domaine de Shabogamo, confirment le sens de cisaillement apparent.  
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Ainsi, le secteur nord est défini par un grain structural généralement parallèle au Front de Grenville 
affecté par des plis transverses ouverts, tandis que le secteur sud est défini par un grain structural 
perpendiculaire à ce front présentant, au NE de la ZIM dans le Domaine de Shabogamo, un 
cisaillement apparent dextre (Fig. 4.11 et 4.12). La ligne X marque aussi la transition entre ces 
deux grains structuraux. 
4.3.2 Structuration de la Ceinture allochtone 
4.3.2.1 Caractéristiques magnétiques et géométrie de la ZIM 
Au nord du réservoir Manicouagan, la carte de la composante magnétique résiduelle montre trois 
signatures distinctes pour la ZIM (Fig. 4.10). La première, correspondant à la majeure partie de la 
ZIM (ZIM1), est une intensité faible à moyenne et faiblement contrastée, la deuxième, constituant 
le quart SE de la ZIM (ZIM2), est une intensité très faible à faible et non contrastée, et la troisième 
située à l'est de la ZIM (ZIM3) est une intensité élevée non contrastée (Fig. 4.10, Annexe D). Dans 
l'Île René-Levasseur, la composante magnétique résiduelle est généralement hétérogène avec une 
intensité faible à élevée qui correspond aux lithologies du cratère d'impact de Manicouagan (Fig. 
4.10, Annexe D). Cependant, le centre de l'île est composé, au NE, d'une anomalie d'intensité très 
faible contenant ponctuellement des lentilles caractérisées par une intensité élevée (Fig. 4.10, 
Annexe D) qui correspond à l'Anorthosite du Mont Babel (Fig. 1.10, 4.12). Cette anorthosite est 
donc caractérisée par une anomalie très fortement contrastée. En outre, le centre de l'île est 
également composé, au SO, d'une anomalie arrondie d'intensité très élevée (Fig. 4.10, Annexe D) 
dont l'origine ne peut être expliquée, car les lithologies cartographiées en surface sont issues de 
l'impact triasique (Fig. 1.10, 4.12). Ainsi, la ZIM pourrait être caractérisée par quatre et non trois 
unités puisque quatre signatures magnétiques distinctes sont visibles; en revanche, l'origine de la 
quatrième unité n'est pas connue. 
De ces caractéristiques très variées de la composante magnétique résiduelle pour la ZIM et l'Île 
René-Levasseur, résulte une signature du gradient magnétique relativement homogène (Fig. 4.11). 
Ce dernier est effectivement contrasté avec une alternance des anomalies positives et négatives fine 
et structurée dans toute la ZIM, hormis pour l'Anorthosite de Seignelay qui a un gradient 
magnétique non contrasté à intensité élevée et sans alternance. Enfin, les lithologies du cratère 
d'impact de Manicouagan sont définies par des anomalies positives et négatives du gradient 
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magnétique qui ne sont pas structurées. À l'inverse de la ZIM, cette non-structuration permet de 
confirmer la localisation de roches de l'impact sur les cartes géologiques du MERNQ compilées 
(Fig. 1.10 et 4.12; Kish, 1968; Currie et Murtaugh, 1969; Gobeil, 1997b; Moukhsil et al., 2013a; 
Bilodeau et Mathieu, 2016).  
Dans la ZIM, la signature structurée du gradient magnétique et donc de ses anomalies positives et 
négatives permet également de révéler la structuration de la ZIM. Tout d'abord, la présence de 
zones de cisaillement inverses ayant permis la juxtaposition du Terrane Tshenukutish sur le Terrane 
Lelukuau a pu être confirmée (c; Fig. 4.11; Indares et al., 2000). Ces zones de cisaillement ont une 
orientation NE-SO qui devient NO-SE en bordure de la ZIM ou à proximité d'une zone de 
cisaillement transverse NO-SE (d; Fig. 4.11). L'une de ces zones de cisaillement inverse, localisée 
au NE de la ZIM a cependant une orientation plutôt ONO-ESE (c1; Fig. 4.11, Annexe E). Cette 
analyse magnétique modifie donc légèrement les tracés des contacts proposés par Indares et al. 
(2000) qui se basaient sur une cartographie des rives des cours d'eau (Fig. 1.10, 4.5, 4.11). Ensuite, 
les anomalies positives et négatives du gradient ont permis de définir deux grains structuraux pour 
la ZIM. Le premier, caractérisé par une orientation NE-SO, est présent dans le quart SE de la ZIM, 
alors que le deuxième grain NO-SE caractérise le reste de la ZIM (Fig. 4.11, Annexe E). Cette 
analyse des levés du champ magnétique total complémente donc les cartes géologiques disponibles 
(Indares et al., 2000) qui ne représentaient pas ce changement de grain structural. 
Finalement, l'analyse des levés du champ magnétique total permet généralement de tracer les 
limites de la ZIM. Les limites nord et SO de la ZIM, aisément distinguables grâce à la différence 
du gradient magnétique entre le Groupe de Gagnon, le Complexe de Ulamen et la ZIM, ont été 
tracées avec précision. À l'est de la ZIM, la présence du Domaine de Shabogamo (Fig. 1.10, 4.5; 
Clarke, 1977), rend au contraire la localisation de la limite NE de la ZIM, incertaine, de par la 
similarité du gradient magnétique et de la composante magnétique résiduelle de la ZIM et de ce 
domaine (Fig. 4.11, 4.13, Annexe D). Enfin, délimiter les contours de la ZIM a révélé une limite 
NO de forme ondulée (e), semblant déformée par des plis ouverts NO-SE. L'amplitude de ces plis, 
leur angle d'ouverture apparent et leur direction sont équivalentes aux caractéristiques des plis 
transverses décrits dans la Ceinture parautochtone (Fig. 4.12), ce qui suggère une même 
appartenance.  
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Figure 4.11 : Carte de la dérivée verticale de premier ordre appliquée aux levés magnétiques de la région du réservoir Manicouagan.  
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Figure 4.12 : Carte géologique simplifiée, interprétée d'après les levés magnétiques, de la région du réservoir Manicouagan. 
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4.3.2.2 Caractéristiques magnétiques et géométrie du Terrane de Hart-Jaune 
En dépit d'un levé magnétique qui ne couvre qu'une partie du Terrane de Hart-Jaune, la composante 
magnétique résiduelle très fortement contrastée semble alterner entre une intensité très élevée et 
une intensité très basse (Fig 4.10, Annexe D). À l'est d'une zone de cisaillement NO-SE (f) dans le 
bloc oriental (Fig. 4.11), le Terrane de Hart-Jaune semble se poursuivre mais avec une intensité de 
la composante magnétique résiduelle moins contrastée puisqu'elle devient fortement contrasté avec 
des valeurs très élevées à faibles (Fig 4.10). Ces deux signatures donnent un gradient magnétique 
globalement similaire puisque très contrasté avec des anomalies positives très élevées et des 
anomalies négatives très faibles et une alternance fine à très fine (Fig 4.10, 4.11). La disparité de 
ces caractéristiques magnétiques avec celles de la Ceinture parautochtone, de la ZIM et du Terrane 
de Berthé permet de tracer les limites du Terrane de Hart-Jaune, et notamment sa limite sud avec 
précision. Toutefois, l'absence de levé magnétique rend la localisation de sa limite nord et 
occidentale moins certaine. La zone de cisaillement Hart-Jaune, délimitant le nord du terrane, est 
divisée en trois segments décalés par les zones de cisaillement transverses NO-SE (ex : f; Fig. 
4.11). Ces segments NE-SO parallèles à l'orogène, deviennent perpendiculaires à celui-ci à 
proximité des zones de cisaillement transverses par un décalage dextre. La limite sud du terrane, 
correspondant à la zone de cisaillement Gabriel, est divisée en deux segments NE-SO, également 
décalés par une zone de cisaillement transverse (f, Fig. 4.14). À l'ouest du terrane, l'un des segments 
de la zone de cisaillement Gabriel devient ONO-ESE, sous l'effet probable du couloir de 
déformation NO-SE (a), présent dans toute la région du réservoir (Fig. 4.11). Par conséquent, des 
structures transverses dextres semblent contrôler la géométrie du Terrane de Hart-Jaune, et le 
diviser en deux blocs, occidental et oriental (Fig. 4.12), décalés par l'une de ces zones de 
cisaillement NO-SE (f) décrites subséquemment. 
4.3.2.3 Caractéristiques magnétiques et géométrie du Terrane de Berthé 
L'analyse des levés magnétiques permet de diviser le Terrane de Berthé en deux ensembles 
auxquels s'ajoutent les plutons anorthositiques. Le deuxième ensemble B2 compose le tiers oriental 
du Terrane de Berthé ainsi que sa partie sud, tandis que le premier ensemble B1 compose l'ouest et 
la partie centrale de ce terrane (Fig. 4.11). Le premier ensemble B1 a une composante magnétique 
résiduelle d'intensité élevée à très élevée, qui engendre un gradient magnétique fortement contrasté 
avec des anomalies positives et négatives généralement très élevées ou très faibles dont l'alternance 
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est fine et localement épaisse (Fig 4.10, 4.11, Annexe D). En ce qui concerne le deuxième ensemble 
B2, sa composante magnétique résiduelle a une intensité faible à élevée, moins contrastée puisque 
le contraste est faible, et son gradient magnétique est plus uniforme, faible à fortement contrasté 
avec des intensités autour de la moyenne et une alternance très épaisse à très fine (Fig 4.10, 4.11, 
Annexe D). La localisation de ces ensembles comparée à la compilation des cartes géologiques du 
MERNQ, (Fig. 1.10; Gobeil, 1997a, 1997b, Moukhsil et al., 2012, 2013a, 2013b, 2014) révèle que 
le deuxième ensemble B2 correspondrait aux roches du Complexe de la Plus-Value, au Complexe 
de Gabriel et aux Suites plutoniques de Bardoux et de Cacaoui. Le premier ensemble B1 
correspondrait alors aux roches des autres complexes et suites, dont notamment le Complexe de 
Canyon, la Mangérite de Renwick, la Suite plutonique de Caotibi et la Mangérite de Sabot.  
 
Figure 4.13 : A) Carte du gradient magnétique de la portion NE de la ZIM. B) Carte identique du 
gradient magnétique avec les trois tracés possibles de la limite NE de la ZIM coïncidant à l'ABT.  
 
Enfin, les anomalies positives et négatives du gradient magnétique révèlent le grain structural du 
Terrane de Berthé. La partie orientale de ce terrane, hormis sur une bande large de 10 km au sud 
de la zone de cisaillement Gabriel (g), a donc une fabrique planaire majoritairement NO-SE (Fig. 
4.11). À l'opposé, au sein de cette bande (g) les structures NE-SO sont parallèles à la zone de 
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cisaillement Gabriel. Cette bande a par ailleurs, un gradient magnétique plus faible, et homogène 
avec des anomalies positives étroites et lenticulaire (Fig. 4.11, Annexe E) qui suggèrent une zone 
très déformée, à l'instar de la région entre l'ABT et la ZCT décrite dans la section précédente 4.3.2. 
4.3.3 Géométrie des structures majeures  
4.3.3.1 Le Front de Grenville 
Le Front du Grenville supposé marquer la frontière entre une intensité de la composante 
magnétique résiduelle élevée au NO et faible au SE (Annexe D), équivalentes respectivement à la 
Province du Supérieur et à la Ceinture parautochtone, semble, d'après la cartographie géologique 
de terrain réalisée par Lamothe et al. (1998; Fig. 1.10, 4.5), localisé au nord de cette frontière. En 
outre, cette zone de cisaillement ne se démarque pas sur la carte du gradient magnétique, car ce 
dernier est en grande partie similaire dans le Complexe de Ulamen et dans la partie sud de la 
Province du Supérieur (Fig. 4.11). En raison de ces similarités le tracé du Front de Grenville n'a 
pas été modifié (Fig. 4.5 et 4.12), hormis dans les secteurs sans affleurements décrits par Lamothe 
et al. (1998) ayant un tracé recoupant les anomalies du gradient magnétique, et ce en l'absence 
d'anomalie magnétique associée à des zones de cisaillement. Le tracé issu de l'analyse des levés 
magnétiques est donc hypothétique et sa géométrie ne peut être interprétée de manière plus 
approfondie qu'un tracé relativement rectiligne d'orientation NE-SO. Par conséquent, la présence 
des plis ouverts NO-SE affectant le Front de Grenville, décrits précédemment dans le nord de la 
Ceinture parautochtone, ne peut être établie. 
4.3.3.2 L'ABT 
À l'inverse de l'orientation globalement NE-SO de l'ABT dans toute la Province de Grenville, cette 
zone de charriage, dans la région du réservoir Manicouagan, a un tracé plissé ayant une orientation 
majoritairement NO-SE (Fig. 4.11, Annexe E). Conséquemment, la distance entre le Front de 
Grenville et l'ABT peut varier d'une trentaine de kilomètres à plus de 150 km. Ainsi, à l'est et à 
l'ouest de la ZIM, l'ABT a une direction NO-SE parallèle aux linéaments transverses. De plus, le 
segment de l'ABT délimitant le NO de la ZIM, s'avance plus vers le NO au sein du couloir de 
déformation NO-SE (a1) où les structures transverses NO-SE contrôlent en partie la géométrie de 
l'ABT (Fig. 4.12). Les linéaments NO-SE semblent donc dans la région avoir un impact important 
sur la géométrie de l'ABT (Fig. 4.11, Annexe E). Cette géométrie est, en outre, contrainte par les 
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plutons anorthositiques. En effet, tel que décrit préalablement, au nord de la Suite anorthositique 
de Tétépisca, l'ABT est concave vers le NE (Fig. 4.4). Au SO de l'Anorthosite du Mont Babel, les 
cartographies géologiques du MERNQ (Fig. 4.12; Moukhsil et al., 2013a; Bilodeau et Mathieu, 
2016) révèlent que l'ABT de direction NO-SE a également une forme incurvée vers le NE. Cette 
zone de charriage semble donc pincée entre ces deux plutons anorthositiques, ce qui suggère que 
l'Anorthosite du Mont Babel, tout comme la Suite anorthositique de Tétépisca, devait former un 
pluton rigide autour duquel s'accommodait la déformation grenvillienne. Malgré tout, l'Anorthosite 
de Seignelay, ne déforme pas l'ABT et ses foliations et linéations mesurées sont toutes secondaires 
(Bilodeau et Mathieu, 2016), ce qui témoigne de son incompétence lors de l'orogénèse 
grenvillienne. Ainsi, ces trois intrusions indiquent que les plutons anorthositiques n'avaient pas 
tous la même compétence et donc, le même impact sur la structuration de la déformation 
grenvillienne. 
Finalement, la limite NE de la ZIM étant incertaine, la localisation de l'ABT dans ce secteur l'est 
également et trois tracés différents pourraient correspondre à cette zone de charriage (Fig. 4.13). 
Le premier tracé (ABT-1; Fig. 4.13) est caractérisé, au sud, par une anomalie positive tronquant 
les anomalies adjacentes et au nord, par une anomalie négative tronquant également les anomalies 
adjacentes. Ce tracé correspond globalement à celui proposé dans les travaux d'Indares et al. (2000) 
et d'Indares et Moukhsil (2013); cependant les terrains ayant une signature magnétique similaire 
de part et d'autre de ce tracé, une cartographie de terrain est nécessaire pour vérifier l'hypothèse de 
ces auteurs. Le deuxième tracé, localisé 20 km à l'est (ABT-2; Fig 4.13) correspond à une 
délimitation de deux signatures légèrement différentes, car le gradient magnétique est contrasté 
avec une alternance fine à l'ouest, et faiblement contrasté avec une alternance majoritairement très 
épaisse à l'est. Néanmoins, ce tracé n'est ni défini par des anomalies bien marquées tronquant les 
anomalies adjacentes ni par des creux magnétiques qui sont typiques de zones de cisaillement 
majeures. Enfin, le troisième tracé (ABT-3; Fig. 4.13) correspond à une délimitation de terrains 
ayant des signatures magnétiques relativement contrastées avec des anomalies d'intensité en 
moyenne élevée, avec les terrains du Groupe de Gagnon qui ont une signature magnétique 
particulière très fortement contrastée avec des anomalies d'intensité très élevée à très faible. De la 
même façon ce tracé n'a pas la signature de zone de cisaillement majeure. En outre, il implique que 
le Domaine de Shabogamo appartienne à la ZIM. Ainsi, au NE de la ZIM, l'ABT n'étant pas définie 
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par des linéaments magnétiques très marqués typique de zone de cisaillement majeure, sa 
localisation reste incertaine et nécessite donc une cartographie. 
4.3.3.3 La ZCT 
Dans l'est de la région à l'étude (voir la section 4.3.3.2), la ZCT est composée de quatre segments 
rectilignes NE-SO, à l'exception du segment ZCT 1, incurvé parallèlement à l'ABT et a une 
direction N-S au nord (Fig. 4.4). Compte tenu que le cratère d'impact de Manicouagan rend la 
signature magnétique non structurée (Fig. 4.11), la continuité du segment ZCT1 vers le nord n'a pu 
être établie. Par contre, la poursuite des segments ZCT 2 à ZCT 4 vers le NE a pu être esquissée. 
Ces segments restent relativement rectilignes et gardent la même orientation NE-SO qui ne devient 
NNO-SSE qu'à proximité du couloir de déformation transverse NO-SE (a3; Fig. 4.11, Annexe E). 
Les segments de la ZCT semblent donc former un demi-croissant, avec une épaisseur de la Ceinture 
allochtone comprise entre l'ABT et la ZCT qui augmente vers l'est (Fig. 4.12). La continuité de la 
ZCT à l'est du couloir de déformation transverse ne peut être établie, car les levés magnétiques ne 
couvrent pas toute la région du réservoir et que les lithologies du cratère d'impact de Manicouagan 
induisent un champ magnétique total non structurée. Ainsi, l'hypothèse proposée dans les travaux 
de Hynes (Eaton et al., 1995; Hynes et Eaton, 1999; Eaton et Hynes, 2000; Hynes et al., 2000), 
suggérant que la zone de cisaillement Triple-Notch, en partie équivalente à la ZCT, deviendrait la 
zone de cisaillement Hart-Jaune à l'est du réservoir Manicouagan, ne peut être confirmée ou 
infirmée par cette analyse géophysique, bien que cela demeure très plausible. 
4.3.3.4 Les linéaments magnétiques transverses NO-SE 
Dans la région du réservoir Manicouagan, l'analyse des levés magnétiques dévoile la présence de 
nombreux linéaments magnétiques transverses de direction NO-SE (ex : a, b, d, f, h; Fig. 4.11, 
Annexe E). Ces structures affectent aussi bien la Ceinture parautochtone que la Ceinture allochtone 
puisqu'elles délimitent en partie le Domaine de Shabogamo par un cisaillement apparent dextre (b) 
et qu'elles affectent le Complexe de Ulamen et le Groupe de Gagnon (a1). Dans la Ceinture 
allochtone, elles divisent la zone de cisaillement Hart-Jaune et le terrane du même nom en deux 
blocs par un cisaillement apparent dextre (f), elles affectent la ZIM (a, d) et sont également 
présentes dans la partie orientale du Terrane de Berthé (a, f et i; Fig. 4.11 et 4.12). Ces structures 
d'environ 10 à 60 km de long, sont déterminées par la troncature d'anomalies positives et négatives 
du gradient magnétique sur une anomalie positive ou négative (ex : f, Fig. 4.14), et forment par 
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endroit des tronçons en échelon (ex : b; Fig. 4.11, Annexe E). Un couloir de déformation (a) se 
distingue plus particulièrement par sa taille et son impact sur les structures grenvilliennes 
principales. Ce couloir, long de plus de 200 km, situé juste à l'ouest de l'Anorthosite de Seignelay, 
au sein de l'Anorthosite du Mont Babel et à l'est de la Mangérite de Renwick, traverse le Terrane 
de Berthé, la ZIM et la Ceinture parautochtone sans atteindre le Front de Grenville (Fig. 4.12). Ce 
couloir de déformation NO-SE fragmenté, se manifeste de façons variées, soit par un couloir de 
déformation délimité par deux zones de cisaillement parallèles (a5), soit par une unique zone de 
cisaillement non continue (a2), ou encore par des zones de cisaillement formant des tronçons en 
échelon (a3; Fig. 4.11, Annexe E). Enfin, le changement de direction de la zone de cisaillement de 
Gabriel, de la ZCT au nord de la ZIM, de l'ABT et des structures internes à la Ceinture 
parautochtone, indique un contrôle de ce couloir aussi bien sur la géométrie des structures 
principales que sur les grains structuraux de la Ceinture parautochtone, de la ZIM et du Terrane de 
Berthé. Le rôle de ces linéaments magnétiques transverses sur les structures grenvilliennes 
principales apparait donc majeur. 
4.3.3.4.1 Présence paradoxale des linéaments magnétiques transverses NO-SE peu visibles à 
l'affleurement 
Si les structures transverses ont un rôle notable, leur présence est paradoxale compte tenu qu'elles 
ont été cartographiées sur les levés du champ magnétique total (Fig. 4.11), qu'elles n'ont pas 
nécessairement été observées à l'affleurement. Le couloir de déformation NO-SE a effectivement 
été décrit à l'est de l'Anorthosite de Seignelay (a2), et partiellement à l'est de la Mangérite de 
Renwick (a5; Moukhsil et al., 2012; Bilodeau et Mathieu, 2016). Les zones de cisaillement 
cartographiées dans l'Anorthosite du Mont Babel, de direction NO-SE ou NNO-SSE, en dépit d'une 
localisation différente de celle des structures transverses interprétées de la carte du gradient 
magnétique (Fig. 4.12), indiquent également que ce couloir est présent au cœur de l'Île René-
Levasseur (Currie et Murtaugh, 1969). Or ceci, ainsi qu'une absence de cartographie de ce couloir 
de déformation NO-SE sur le terrain entre la Mangérite de Renwick et la zone de cisaillement 
Gabriel (a4; Gobeil, 1997b), indiquent toutefois que les zones de cisaillement formant ce couloir, 
visibles sur les levés magnétiques, ne sont pas forcément observables à l'affleurement. La zone de 
cisaillement divisant le Terrane de Hart-Jaune en deux blocs (f) a également été cartographiée 
(Danis, 1992). Cependant, le contact du Complexe de la Plus-Value avec la Suite plutonique de 
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Bardoux dans l'est du Terrane de Berthé (i1; Moukhsil et al., 2012), de même que le contact NO-
SE du Domaine de Shabogamo avec le Groupe de Gagnon (b et h; Sinclair, 1961; Clarke, 1977), 
ne concorde pas avec des zones de déformation intense. Par conséquent, la présence des structures 
transverses NO-SE, bien marquée sur les cartes magnétiques alors qu'elles ne sont que 
partiellement visible en surface, constitue un paradoxe. Il est possible que leur origine soit des 
structures profondes, hypothèse qui peut être étudiée par l'analyse de l'anomalie gravimétrique de 
Bouguer, présentée dans la section 4.5. 
 
 
Figure 4.14 : A) Carte du gradient magnétique du Terrane de Hart-Jaune à la frontière des blocs 
oriental et occidental. B) Carte identique du gradient magnétique avec le tracé de la zone de 
cisaillement transverse à mouvement apparent dextre, localisée à la frontière de ces deux blocs. 
4.3.4 Description des structures tardives NE-SO et des plutons tardifs 
4.3.4.1 Les structures NE-SO 
Dans la région du réservoir Manicouagan, l'analyse des levés magnétiques dévoile la présence de 
nombreuses structures NE-SO (j). Ces dernières, observées essentiellement sur la carte du gradient 
magnétique, longues de 5 à 30 km environ, sont marquées par un corridor étroit de démagnétisation 
sur la carte du gradient magnétique associé à une discontinuité abrupte des anomalies de part et 
 189 
 
d'autre de ce corridor (Fig. 4.11). Ce type de linéament, présentant un mouvement horizontal nul à 
faible, soit inférieur à 1 km, des anomalies de part et d'autre de la structure, a des propriétés 
similaires à celles de failles cassantes (Faure, 2009). Ces structures déplaçant localement l'ABT 
(j1), la ZCT (j2), le contact du Domaine de Shabogamo avec le Groupe de Gagnon (j3) et les 
structures dans le Terrane de Berthé (j4), semblent également présentes dans la Province du 
Supérieur (Fig. 4.11). Malgré la cartographie géologique de Bilodeau et Mathieu (2016), le 
déplacement de l'ABT par ces failles, déduit de la photo-interprétation, n'a pas pu être établi sur le 
terrain. Leur présence à distance du cratère d'impact de Manicouagan, ainsi que leur direction 
constante, exclue une origine liée à l'impact. Au contraire, ces failles pourraient correspondre au 
stade tardif de l'effondrement gravitaire de l'orogène du Grenville, ou plus probablement à la 
formation de la Plateforme du Saint-Laurent, hypothèse appuyée par la cartographie de sédiments 
paléozoïques autour du réservoir Manicouagan (Kish, 1968; Currie et Murtaugh, 1969; Gobeil, 
1997b; Moukhsil et al., 2013a; Bilodeau et Mathieu, 2016). 
4.3.4.2 Les plutons tardifs  
L'analyse des levés magnétiques révèle la présence de structures circulaires entourant des blocs 
ayant une composante magnétique résiduelle d'intensité élevée et rarement moyenne à faible (Fig. 
4.10, Annexe D). D'après la carte du gradient magnétique, ces blocs arrondis peuvent être non 
structurés ou structurés avec des anomalies positives et négatives circulaires, ou localement 
linéaires (Fig. 4.11, Annexe E). Ces structures circulaires (k1-5) dont le diamètre varie de 3 à 20 
kilomètres, sont situées aussi bien dans la Ceinture parautochtone que dans la Ceinture allochtone. 
Elles recoupent des zones de cisaillement majeures, dont le chevauchement du Complexe de la 
Plus-Value sur la Mangérite de Renwick (k4-5) et l'une des structures transverses NO-SE 
délimitant le Domaine de Shabogamo du Groupe de Gagnon (k1, Fig. 4.12). Ces structures 
circulaires correspondent vraisemblablement à des plutons tardifs à post-orogénique, puisqu'ils 
recoupent les structures grenvilliennes principales et qu'un magmatisme tardif à post-grenvillien, 
bien qu'en déclin, est reconnu dans la Province de Grenville (Rivers et al., 2012 et ses références 
incluses); cependant, une cartographie de terrain est nécessaire pour vérifier cette hypothèse. Ce 
magmatisme a engendré la mise en place d'intrusions granitoïdes à mafiques et de suites AMCG 
(Rivers et al., 2012 et ses références incluses), la nature de ces plutons ne peut donc être déduite 
de l'analyse des levés du champ magnétique total. Le recoupement des structures transverses (h1) 
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par ces plutons pourraient en faire de bons candidats pour donner un âge minimum aux zones de 
cisaillement transverses NO-SE, mais leur caractère tardif risque de donner un résultat peu 
profitable, car trop jeune.  
4.4 Analyse de l'anomalie gravimétrique de Bouguer 
L'analyse de l'anomalie gravimétrique de Bouguer a pour objectif secondaire de vérifier les 
géométries de la Ceinture parautochtone et des divers terranes de la Ceinture allochtone, dont 
notamment la localisation du Front de Grenville. L'objectif principal vise à préciser l'origine des 
structures transverses NO-SE par le biais d'un traitement de prolongement vers le haut de 
l'anomalie gravimétrique de Bouguer qui permet d'obtenir une image supposée de la réponse 
gravimétrique des structures en profondeur, et ainsi de vérifier si les zones de cisaillement 
transverses sont des structures profondes. Cette hypothèse a effectivement été suggérée par la 
présence paradoxale des structures transverses NO-SE, qui ont une signature magnétique, mais 
sont peu visibles en surface sur le terrain. 
4.4.1 Comparaison des structures magnétiques et gravimétriques 
La comparaison des linéaments magnétiques à la carte du gradient gravimétrique, montre que les 
bordures des terranes, de la Ceinture allochtone avec celle parautochtone, et de certains ensembles, 
ne correspondent que partiellement à des linéaments gravimétriques (Fig. 4.15). De plus, un 
ensemble lithologique, comme par exemple la Suite anorthositique de Tétépisca, dont la signature 
magnétique et les lithologies sont relativement homogènes, a une signature gravimétrique très 
hétérogène. Ainsi, la ZIM et le Terrane de Berthé ne se distinguent pas de façon aisée sur la carte 
du gradient gravimétrique, puisqu'ils ont une signature dense à peu dense (Fig. 4.15). Un problème 
identique se pose dans la Ceinture parautochtone, puisque les signatures gravimétriques du 
Complexe de Ulamen, du Groupe de Gagnon et du Domaine de Shabogamo sont toutes 
hétérogènes, faiblement à fortement denses, et ne permettent pas de distinguer un ensemble 
lithologique d'un autre (Fig. 4.15). Ces différences de réponses magnétique et gravimétrique 
proviennent vraisemblablement d'un impact plus important des sources profondes sur les levés 
gravimétriques de l'anomalie de Bouguer, que sur les levés du champ magnétique total. Il serait 
donc intéressant de réaliser une carte de pseudogravimétrie à partir des données magnétiques pour 
la comparer à celle de l'anomalie gravimétrique de Bouguer, et ainsi vérifier cette hypothèse. 
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L'analyse de ce levé gravimétrique confirme cependant quatre points. Le premier concerne la 
localisation des limites nord, orientale et occidentale de la ZIM qui semblent coïncider à des 
linéaments gravimétriques. Le deuxième point concerne, la division du Terrane de Hart-Jaune en 
deux blocs décalés par une zone de cisaillement NO-SE en mouvement apparent dextre (f) qui est 
validé par l'analyse gravimétrique (Fig. 4.15). La densité très élevée des lithologies du Terrane de 
Hart-Jaune, permet également de confirmer les tracés des zones de cisaillement de Hart-Jaune et 
de Gabriel. Le troisième point concerne la localisation du Front de Grenville, qui dans la région du 
réservoir Manicouagan, ne correspond pas à un linéament magnétique, mais qui est marquée par la 
transition d'une anomalie gravimétrique de Bouguer, dense au NO pour la Province du Supérieur à 
peu dense au SE, pour la Ceinture parautochtone (Fig. 4.15). Enfin, le quatrième point, concerne 
la ligne X délimitant les secteurs NO et SE de la Ceinture parautochtone. Cette ligne superposée 
aux limites nord de la ZIM et du Domaine de Shabogamo, marque la transition nette du grain 
structural, mais ne correspond pas à un linéament magnétique continu (Fig. 4.11 et 4.12). 
Néanmoins, elle semble coïncider avec un linéament gravimétrique NE-SO qui délimite des 
terrains peu denses au NO, de terrains denses au SE (Fig. 4.15). La ligne X correspond donc à une 
structure majeure qui se prolonge en profondeur sur les cartes d'extrapolation de l'anomalie 
gravimétrique à 5 et 10 km de profondeur. 
4.4.2 Origine profonde des structures transverses NO-SE  
Les structures transverses NO-SE cartographiées sur les levés du champ magnétique total, 
correspondent également à des linéaments gravimétriques (Fig. 4.15). La zone de cisaillement NO-
SE recoupant le Terrane de Hart-Jaune (f), concorde avec une succession de linéaments NO-SE 
s'étendant de l'extrémité sud-est de la région étudiée à la Province du Supérieur au nord. D'après 
les cartes des traitements de prolongement vers le haut appliqués à l'anomalie gravimétrique, la 
plupart de ces linéaments se prolongent à 5 km de profondeur. Toutefois, seuls deux linéaments se 
démarquent à 10 km de profondeur, dont celui situé dans la Province du Supérieur et se continuant 
dans la Ceinture parautochtone (Fig. 4.15). En ce qui concerne le couloir de déformation NO-SE 
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Figure 4.15 : Interprétation des linéaments NO-SE sur les levés gravimétriques à différentes 
profondeurs de la croûte. 
 (a), il semble se manifester par une succession de linéaments gravimétriques en échelon, dont le 
linéament nord affecte la Province du Supérieur (Fig. 4.15). À 5 km de profondeur, le nombre de 
ces linéaments successifs diminue à deux, avant de devenir un linéament unique à 10 km de 
profondeur (Fig. 4.15). D'autres linéaments gravimétriques NO-SE, se situent non seulement dans 
les ceintures parautochtone et allochtone, mais aussi dans la Province du Supérieur et 
correspondent localement à des linéaments magnétiques (Fig. 4.11). À l'ouest de la Suite 
anorthositique de Tétépisca par exemple, l'ABT de direction NO-SE coïncide avec un linéament 
gravimétrique qui se prolonge jusqu'à 10 km de profondeur (Fig. 4.15). Par conséquent, les 
structures transverses magnétiques coïncident largement à des linéaments gravimétriques, qui sont 
en partie des structures profondes s'étendant jusqu'à 5, et quelquefois 10 km de profondeur. En 
outre, ces structures s'étendent au-delà de la Province de Grenville, car elles affectent aussi bien 
les ceintures parautochtone et allochtone que la Province du Supérieur. 
4.5 Discussion et conclusions 
4.5.1 Conclusion sur les fabriques planaires de la Ceinture parautochtone 
L'analyse régionale des levés du champ magnétique total, suggère une division de la Ceinture 
parautochtone en deux secteurs NO et SE, délimités par une ligne NE-SO localisée aux limites 
nord du Domaine de Shabogamo et de la ZIM, soit la ligne X (Fig. 4.12). D'après les traces des 
foliations interprétées à partir du gradient magnétique, cette ligne marque un changement du grain 
structural NE-SO au nord et NO-SE au sud. 
Dans le secteur nord, la déformation principale NE-SO est parallèle à l'orogène, mais localement, 
au sein du couloir de déformation NO-SE (a), ces traces de foliations deviennent NO-SE, soit 
perpendiculaires à l'orogène (Fig. 4.12). De surcroit, les fabriques planaires principales sont 
déformées par des plis ouverts NO-SE, qui engendrent notamment un contact ondulé entre le 
Groupe de Gagnon et le Complexe de Ulamen, et un plissement possible de l'ABT au NO de la 
ZIM (Fig. 4.12). De ces deux phases de déformations observées, trois hypothèses peuvent être 
proposées. Tout d'abord, la déformation principale a une direction similaire à celle des premières 
et deuxièmes déformations décrites à l'ouest du Labrador (Rivers, 1983a; Brown et al., 1992; van 
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Gool et al., 2008), et pourrait donc être leurs équivalents. Ensuite, la déformation tardive 
provoquant les plis ouverts NO-SE, pourrait être équivalente à la troisième phase de déformation 
décrite à l'ouest du Labrador (Rivers, 1983a; van Gool et al., 2008), qui consiste en des plis NO-
SE qui deviennent pénétratifs vers le SE. En revanche, cette dernière caractéristique est 
contradictoire, les plis décrits dans ce cas-ci ayant une amplitude et une intensité faible, qui sont 
similaires entre le Front de Grenville et l'ABT. L'autre origine hypothétique de ces plis, est une 
phase de déformation commune à la déformation pénétrative NO-SE décrite dans le secteur sud et 
à ces plis ouverts. Cette troisième hypothèse est malgré tout peu probable, en raison du passage 
brutal d'une déformation peu intense au nord à une déformation pénétrative au sud (Fig. 4.11 et 
4.12, Annexes D et E). La confrontation entre ces deux dernières hypothèses concernant la 
déformation secondaire sera effectuée ultérieurement dans le chapitre 5. 
Dans le secteur sud, les fabriques majoritairement NO-SE, transverses à l'orogène, semblent se 
continuer de la ligne X jusqu'au SO du réservoir Manicouagan, soit au nord de la région étudiée en 
détail (Fig. 4.11). Dans cette dernière région, nos travaux de terrain ont pu relier cette fabrique 
perpendiculaire à l'orogène à la phase de déformation Dp1. Ces travaux ont également montré que 
la déformation Dp1 est affectée par une déformation Dp2 devenant pénétrative vers le SE et l'ABT, 
et dont la fabrique planaire a une direction NE-SO. L'analyse des levés du champ magnétique total 
révèle qu'à proximité de l'ABT, cette déformation Dp2 se présente sous forme d'une succession 
latérale de couloirs de déformation, délimités par des zones de cisaillement NE-SO et au sein 
desquels les fabriques Dp1 sont partiellement préservées (Fig. 4.4, 4.6 et 4.7). L'analyse des levés 
du champ magnétique total, révèle que les fabriques planaires principales ont une direction NO-SE 
non seulement à l'ouest du réservoir Manicouagan, mais aussi au NE de ce réservoir. À l'est de la 
ZIM, cette orientation est confirmée par la cartographie géologique de Clarke (1977). Ces fabriques 
planaires, de par leur similitude, sont probablement issues de la même phase de déformation, soit 
celle Dp1. Enfin, d'après Clarke (1977), la déformation principale est affectée par une deuxième 
phase de déformation, correspondant à des plis ouverts NE-SO. Ces plis n'ont pas été cartographiés 
au SO du réservoir Manicouagan, puisque la déformation Dp2 est une déformation pénétrative. Ils 
ne sont donc probablement pas engendrés par la même phase de déformation et leur absence de 
visibilité sur les levés du champ magnétique total ne permet pas de proposer une hypothèse 
concernant leur origine (Fig. 4.11, Annexes D et E).  
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4.5.2 Rôle des plutons anorthositiques sur les structures grenvilliennes 
La préservation des structures primaires dans certains plutons anorthositiques ayant largement des 
minéraux d'origine métamorphique (Fig. 4.8), et l'intensité de la déformation, faible au cœur et 
élevée aux bordures indiquent que ces plutons étaient compétents lors de l'orogénèse grenvillienne 
(Fig. 4.6). Néanmoins d'autres plutons semblent avoir été abondamment déformés signifiant qu'ils 
étaient incompétents. Cette variation de la compétence semble avoir occasionné un impact différent 
des plutons sur les structures grenvilliennes principales. Au sud du réservoir Manicouagan, l'ABT 
et le chevauchement du Complexe de la Plus-Value, contournent les plutons de Tétépisca et de 
Berthé (Fig. 4.4, 4.6 et 4.7), et entre l'Anorthosite du Mont Babel et la Suite anorthositique de 
Tétépisca, la Ceinture parautochtone et donc l'ABT sont pincées entre ces deux plutons (Fig. 4.11 
et 4.12). Au contraire, à l'ouest de la ZIM, l'ABT reste rectiligne malgré la présence de l'Anorthosite 
de Seignelay. La Suite anorthositique de Tétépisca se distingue cependant des autres plutons, car 
elle a eu un rôle primordial dans la géométrie du fluage chenalisé Rigolet, exposé dans le chapitre 
3 précédent. Le toit de ce fluage correspond à la ZCT, qui d'ouest en est de la région à l'étude, passe 
de la Ceinture parautochtone à la Ceinture allochtone et donc recoupe l'ABT, avant de changer de 
direction et de se diviser en quatre segments (Fig. 4.4). La jointure des segments et le recoupement 
de l'ABT, localisés au NE de la Suite anorthositique de Tétépisca, semblent donc occasionnés par 
ce pluton. La cartographie de ces anorthosites est donc primordiale puisque que leur rôle dans 
l'accommodation de la déformation grenvillienne et dans la géométrie des modèles tectoniques 
peut être majeur. 
4.5.3 Rôle des structures profondes sur les structures grenvilliennes 
Les linéaments magnétiques transverses NO-SE, n'étant pas automatiquement visibles à 
l'affleurement, sont soit des zones de cisaillement uniques (ex : a2, e et g), ou multiples avec une 
géométrie de tronçon en échelon (b), soit un couloir de déformation traversant la majorité des 
ceintures parautochtone et allochtone et localisé au cœur du réservoir Manicouagan (a; Fig. 4.11 et 
4.12, Annexes D et E). Sur les levés du champ magnétique total, les structures transverses ne sont 
pas définies par un couloir étroit de démagnétisation, tronquant les anomalies adjacentes par un 
mouvement horizontal nul à faible typiques de failles cassantes (Faure, 2009), mais par des 
anomalies positives du gradient magnétique ou des creux magnétiques qui tronquent localement 
les anomalies environnantes et qui sont caractéristiques de zones de cisaillement ductiles (Fig. 4.9, 
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4.11; Faure, 2009). Ces linéaments magnétiques se superposent à des linéaments gravimétriques 
dont certains se prolongent non seulement à 5 km de profondeur, mais aussi à 10 km (Fig. 4.15). 
La géométrie du Moho, calculée par Hynes et al. (2000; Fig. 1.13A), ne comporte toutefois pas de 
linéaments NO-SE, indiquant de ce fait que si ces structures ont une origine profonde, celle-ci n'est 
pas lithosphérique.  
Ces structures transverses gravimétriques se prolongent par occasion dans la Province de 
Supérieur, aussi bien en surface qu'en profondeur (Fig. 4.15). Sur les levés magnétiques, quelques 
linéaments NO-SE sont d'ailleurs présents dans la Province du Supérieur (l), et sont marqués par 
des couloirs étroits de démagnétisation à mouvement horizontal nul, signalant leur nature cassante 
(Fig. 4.11). L'ensemble de ces constatations, soit le prolongement des structures transverses dans 
la Province du Supérieur sous forme cassante alors que dans la Province de Grenville elles sont 
ductiles, et leur superposition à des structures gravimétriques profondes, implique nécessairement 
une origine dans le socle archéen. Tel que proposé par Dufréchou et Harris (2013) dans la Province 
de Grenville occidentale, ces linéaments sont des structures transverses du socle et sont anté-
grenvilliennes, mais aucune de ces structures n'est lithosphérique, contrairement à leurs résultats. 
Les structures transverses observées en surface sur les levés du champ magnétique total 
correspondent donc à une réactivation du socle lors de l'orogénèse grenvillienne. La présence d'un 
horst par exemple, lors du chevauchement des terranes subjacents sur le socle, se manifestera par 
l'apparition de zones de cisaillements ductiles dans ces terranes. En profondeur, ces zones de 
cisaillements ne seront donc pas forcément jointives aux structures du socle délimitant le horst. 
La présence de ces structures transverses dans le socle, en plus d'engendrer la formation de 
structures transverses dans les ceintures parautochtone et allochtone, impacte également la 
géométrie des structures grenvilliennes principales. L'ABT, tout comme la ZCT et la zone de 
cisaillement Gabriel, sont des structures globalement NE-SO à E-O, qui sous l'effet de ces 
structures transverses changent de direction pour devenir NO-SE (Fig. 4.12). Ces structures 
peuvent également impacter sur la géométrie d'un terrane, puisque l'une d'entre elles divise et 
décale par un cisaillement dextre le Terrane de Hart-Jaune en deux blocs (f). La reconnaissance de 
ces structures du socle est donc primordiale, du fait de leur rôle sur la structuration de la Province 
de Grenville. 
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Au niveau du Front de Grenville, la transition d'une anomalie gravimétrique de Bouguer, dense au 
NO à peu dense au SE correspond à une augmentation de la profondeur du Moho sous la Ceinture 
parautochtone (Fig. 1.11A et 4.15; Eaton et al., 1995; Eaton et Hynes, 2000; Hynes et al., 2000). 
Cette profondeur diminue également sous la ZIM (Hynes et al., 2000), approximativement au 
niveau de la ligne X, NE-SO (Fig. 4.15). La bande NE-SO de 30 à 50 km de large entre le Front de 
Grenville et la ligne X, correspondant au secteur nord de la Ceinture parautochtone coïncide donc 
avec une région où la profondeur du Moho augmente. Dans cette ceinture, le changement de grain 
structural entre les secteurs nord et sud ayant des directions de fabriques planaires opposées (Fig. 
4.12), serait peut-être lié à la géométrie du Moho. En effet, une origine profonde pourrait expliquer 
qu'en surface aucun linéament magnétique ne délimite ces secteurs, alors qu'une zone de 
cisaillement serait attendue au vue du changement net du grain structural. 
4.5.4 Conclusion 
En conclusion, l'analyse des levés du champ magnétique total combinée à celle du levé 
gravimétrique a permis d'expliquer la géométrie de certaines zones de cisaillement observées lors 
de nos travaux de terrain au SO du réservoir Manicouagan. La forme de la ZCT, délimitant le toit 
du fluage chenalisé Rigolet de la Ceinture parautochtone, semble donc impactée par les structures 
transverses présentes dans le socle archéen. Le pluton de la Suite anorthositique de Tétépisca 
contrôle également cette structure et explique qu'elle soit localisée dans la Ceinture allochtone à 
l'est de la région d'étude et dans la Ceinture parautochtone à l'ouest. Cette analyse géophysique a 
également permis de préciser que la phase de déformation Dp1 est largement répandue de part et 
d'autre du réservoir Manicouagan, et que du NO de la ZIM jusqu'au Front de Grenville, elle laisse 
place à des fabriques planaires non plus transverses mais parallèles à l'orogène. L'analyse 
géophysique donne donc de bons résultats, puisqu'elle permet d'étendre la région étudiée et de 
découvrir de nouvelles structures expliquant les géométries cartographiées localement sur le 
terrain. Elle permet aussi d'obtenir une image extrapolée des sources profondes et de cette façon, 
de lier les zones de cisaillement observées en surface à de possibles structures profondes. 
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CHAPITRE 5 DISCUSSION GÉNÉRALE 
Cette étude avait pour objectifs principaux :  
- la compréhension de l'évolution de l'ABT dans la région du réservoir Manicouagan. En 
effet, cette zone de cisaillement a eu un premier mouvement inverse et une réactivation par 
un mouvement normal, dans la Province de Grenville occidentale (Rivers, 2008). 
- la détermination du ou des modèles tectoniques enfouissant et exhumant la Ceinture 
parautochtone dans la Province de Grenville centrale. Deux modèles étaient proposés dans 
les travaux précédents, l'extrusion d'une nappe ductile dans la province occidentale 
(Jamieson et al., 2010) et le prisme orogénique dans la province orientale (van Gool et al., 
2008). 
- la détermination de la géométrie 3D des modèles tectoniques contrôlant la Ceinture 
parautochtone dans la région du réservoir Manicouagan. 
- la détermination de l'origine des fabriques transverses dans l'orogène et leur impact sur la 
structuration de l'orogénèse grenvillienne. Deux origines majeures étaient alors proposées, 
une structuration transverse du socle archéen (Dufréchou et Harris, 2013; Dufréchou et al., 
2014) et une phase de plissement tardive en transtension (van Gool et al., 2008; Rivers et 
Schwerdtner, 2015). Pour rappel, les fabriques transverses connues autour et dans la 
Province de Grenville centrale étaient l'ABT ayant une forme plissée et majoritairement 
NO-SE, les plis transverses principaux dans le secteur sud de la Ceinture parautochtone 
(Dp1; Clarke, 1977) et les plis transverses décrits au Labrador (Dp3*; Clarke, 1964; Rivers, 
1983a; van Gool et al., 2008; Brodeur-Grenier et al., 2016). 
- la proposition d'une évolution tectonique de l'orogénèse grenvillienne pour la région du 
réservoir Manicouagan. 
La combinaison d'analyses structurales, métamorphiques et géochronologique ont permis de 
répondre à l'ensemble de ces objectifs. Cette section présente donc une synthèse des déformations 
des ceintures allochtone et parautochtone dans la région du réservoir Manicouagan. L'origine des 
structures transverses et leur impact sur l'enfouissement de la Ceinture parautochtone sont ensuite 
discutés. Ils sont finalement suivis par un exposé de fluage chenalisé Rigolet localisé dans la 
Ceinture parautochtone, présentant son identification synthétisée, sa géométrie 3D et la discussion 
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sur son origine, son impact sur l'ABT et sa contribution à la mise en place de pegmatite enrichies 
en ÉTR.  
5.1 Synthèse des déformations cartographiées 
5.1.1 Phases de déformations dans la Ceinture parautochtone 
Le grain structural, interprété des levés magnétiques, détermine la division de la Ceinture 
parautochtone en deux secteurs nord et sud, ayant des phases de déformation distinctes, 
possiblement d'âge différent.  
5.1.1.1 Secteur nord 
Dans le secteur nord, les linéaments magnétiques de direction NE-SO (Fig. 4.10), semblent 
coïncider aux deux premières phases de déformation cartographiées sur le terrain par Clarke 
(1964), Rivers (1983a), Brown et al. (1992), van Gool et al. (2008) et Brodeur-Grenier et al. (2016), 
et notées Dp1* et Dp2* dans cette étude. La déformation Dp1* se manifeste effectivement par une 
foliation parallèle à l'orogène et portant une linéation plongeant généralement vers le SE, mais vers 
le NO à proximité de la ligne X (Perreault, 1994; Brodeur-Grenier et al., 2016). Concernant la 
déformation Dp2*, elle a engendré des plis dont les plans axiaux sont également parallèles à 
l'orogène (Fig. 5.1B). Les orientations similaires de ces deux phases de déformation sont 
problématiques puisqu'elles ne permettent pas de les distinguer sur les levés magnétiques. 
Sur ces levés cependant, une autre phase de déformation est observée. Les contacts lithologiques 
et les traces de foliation sont effectivement courbés et laissent ainsi supposer la présence de plis 
ouverts, tardifs et transverses à l'orogène (Fig. 4.11 et 5.1B), qui concordent à la phase de 
déformation Dp3* documentée sur le terrain par Rivers (1983a), van Gool et al. (2008) et Brodeur-
Grenier et al. (2016). Les études de Rivers (1983a) et van Gool et al. (2008) évoquent aussi un 
Front de Grenville non affecté par cette troisième phase de déformation, hypothèse qui ne peut être 
vérifiée dans la région du réservoir Manicouagan. En effet, l'absence de données de terrain et la 
similitude des signatures magnétiques du Complexe de Ulamen et de la Province du Supérieur, ne 
permettent pas de localiser avec précision le Front de Grenville, et ainsi, de vérifier sa géométrie. 
Cependant, conformément à l'étude des levés magnétiques (Fig. 4.11), il est plausible de présumer 
qu'au NO de la ZIM, l'ABT est plissée par cette troisième phase de déformation. 
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Aucune datation précise de ces trois phases de déformation n'est disponible, bien qu'elles soient 
présumées grenvilliennes, car elles affectent la Suite intrusive de Shabogamo mésoprotérozoïque 
contenue dans le Domaine de Shabogamo (Connelly et Heaman, 1993; Connelly et al., 1995). Les 
âges de cette suite ont effectivement été obtenus sur des échantillons prélevés dans le Terrane de 
Molson Lake, dont l'appartenance à la Ceinture parautochtone est discutable, sans qu'aucune 
analyse géochimique ne permette de confirmer que l'affiliation des gabbros intrudant ce terrane et 
le Groupe de Gagnon soit analogue. Cette absence de datation précise est problématique à la 
compréhension géodynamique grenvillienne de la Ceinture parautochtone, qui sera discutée 
ultérieurement. 
5.1.1.2 Secteur sud 
Dans le secteur sud, les linéaments magnétiques transverses à l'orogène (Fig. 4.10) ont été attribués 
à la phase de déformation Dp1 cartographiée au SO du réservoir Manicouagan lors de la présente 
étude de terrain. Cette déformation implique un mouvement oblique-inverse du toit vers le NO, 
s'effectuant notamment lors des réactions métamorphiques de déshydratation de la muscovite, R1, 
et de la biotite, R2 (tableau 2.1, Fig. 2.6). L'âge maximal de cette déformation, postérieur à 
l'apparition des grains de biotite et de kyanite progrades, n'a pu être contraint, alors que celui 
minimal, coïncidant à un grade métamorphique prograde, dans le champ de la réaction R2 et proche 
du paroxysme du métamorphisme, a été daté à 1002 ±2 Ma sur l'échantillon 12SJ14 (Fig. 2.9 et 
2.11). Dans la mesure où les linéaments magnétiques transverses sont omniprésents dans tout le 
secteur sud et de part et d'autre de la ZIM (Fig. 4.10 et 4.11), l'appartenance de la déformation 
principale NO-SE décrite par Clarke (1977) à la déformation Dp1 est étayée (Fig. 5.1B).  
Au SO du réservoir Manicouagan, cette déformation Dp1 a été transposée par les déformations 
Dp2 et Dp3 (Fig. 2.2, 2.3 et 2.4), engendrées par un fluage chenalisé Rigolet. La déformation Dp2, 
impliquant un mouvement senestre-inverse du toit vers le NNE (tableau 2.1), se manifeste par une 
schistosité de plan axial, qui vers le SE et l'ABT, devient pénétrative et forme une succession 
latérale de couloirs de déformation NE-SO. L'étude des levés magnétiques révèle que la zone de 
cisaillement Relay, n'est pas équivalente à l'ABT, mais bien à l'un de ces couloirs (Fig. 4.3). Cette 
déformation s'est produite à un grade métamorphique rétrograde allant approximativement du 
paroxysme du métamorphisme à la réaction Re-R2 et à la cristallisation de hornblende rétrograde 
(Fig. 2.7 et 2.8). Cette déformation Dp2 est globalement contrainte par des âges maximum et 
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minimum provenant de la datation des échantillons 12SJ14 et 12SJ27E, suggérant que d'une durée 
minimum de 12 Ma, elle aurait débutée aux alentours de 986 ±4 Ma pour finir à environ 961 ±22 
Ma (Fig. 2.9, 2.10 et 2.11). La déformation Dp3, se rapportant à la manifestation de la ZCT dans 
la Ceinture parautochtone, a suscité un mouvement dextre-normal du toit vers l'OSO (tableau 2.1, 
Fig. 2.2). D'après la datation effectuée sur l'échantillon 13SJ49C, cette déformation, simultanée au 
métamorphisme rétrograde et plus particulièrement à la cristallisation de leucosome et à la 
recristallisation des grains de quartz, s'est déroulée entre 996 et 991 Ma et plus probablement à 993 
±3 Ma (Fig. 3.11).  
À l'est de la ZIM, conformément à l'absence de linéaments magnétiques parallèles à l'orogène, et à 
la documentation de plis tardifs, parallèles à l'orogène et non pénétratifs (Fig. 4.10 et 5.1B; Clarke, 
1977), les phases de déformations Dp2 et Dp3 ne paraissent pas y subsister. Dans cette dernière 
région, l'absence de signature magnétique de ces plis tardifs, et la non-connaissance de leur âge et 
de leur relation au métamorphisme n'a pas permis de déterminer le moteur de cette seconde phase 
de déformation, notée Dp2'. Par contre, des hypothèses concernant les sources des déformations 
Dp1, Dp2 et Dp3, ont pu être émises et seront examinées subséquemment.  
5.1.2 Phases de déformations dans la Ceinture allochtone au sud du réservoir 
Manicouagan 
La principale phase de déformation Da1, cartographiée dans la Ceinture allochtone au sud du 
réservoir Manicouagan, a provoqué un mouvement senestre-inverse à inverse du toit vers le nord 
(tableau 3.2, Fig. 3.12). Cette déformation s'est produite pendant la fusion partielle des roches et 
lors de la réaction rétrograde Re-R2 dans le champ de la kyanite (Fig. 3.8B). Également dans cette 
région, la déformation Da2 se rapporte à la manifestation de la ZCT dans la Ceinture allochtone. 
Au nord de l'Île Manicouagan, elle engendre un mouvement senestre-normal du toit vers le NE, 
tandis qu'au sud de cette île, un mouvement normal aval-pendage du toit vers le SE en découle 
(tableau 3.2, Fig. 3.12). Cette déformation s'est déroulée en présence de fusion partielle, 
simultanément à la cristallisation de leucosome et s'est poursuivie jusqu'à la recristallisation des 
grains de quartz. D'après la datation de l'échantillon 13SJ144B, elle s'est développée entre 988 et 
984 Ma, et plus probablement à 986 ±0,5 Ma (Fig. 3.10). L'origine de ce changement de 
mouvement, à vergence NE ou SE, de la déformation Da2, a pu être établie et est détaillée 
ultérieurement.  
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L'interprétation des levés magnétiques révèlent la présence de nombreuses traces de foliations 
transverses, aussi bien dans l'est du Terrane de Berthé que dans le nord de la ZIM (Fig. 4.11), qui 
n'ont été que partiellement cartographiés (Fig. 1.11; Gobeil, 1997a, 1997b; Indares et al., 2000; 
Moukhsil et al., 2012, 2013a, 2014). Cette direction bien que connue, était donc sous-estimée dans 
la Ceinture allochtone et si aucune explication concernant son origine n'avait été avancée par les 
précédents auteurs (Gobeil, 1997a, 1997b; Indares et al., 2000; Moukhsil et al., 2012, 2013a, 2014), 
l'analyse de l'anomalie gravimétrique de Bouger révèle des structures transverses dans le socle 
archéen qui, lors de leur réactivation grenvillienne, pourraient former dans les terranes sus-jacents, 
ces foliations NO-SE (Fig. 4.14). 
5.2 Structuration du socle archéen 
L'analyse des levés magnétiques a révélé la présence de nombreuses zones de cisaillement ductiles 
transverses à l'orogénèse grenvillienne. Ces structures, partiellement visible à l'affleurement, se 
manifestent sur les levés magnétiques par des couloirs de déformation ou par des zones de 
cisaillement uniques, ou multiples formant des tronçons en échelon (Fig. 4.10 et 4.11). Ces 
structures découpent le Terrane de Hart-Jaune en deux blocs décalés par un mouvement apparent 
dextre, affectent l'ABT, délimitent le Domaine Shabogamo et traversent les ceintures allochtone et 
parautochtone. Les traitements appliqués à l'anomalie gravimétrique de Bouguer démontrent que 
certaines de ces structures, parmi lesquelles le couloir de déformation NO-SE et la zone de 
cisaillement divisant le Terrane de Hart-Jaune en deux blocs, se superposent à des structures 
gravimétriques parallèles et profondes dont certaines se prolongent jusque dans la Province du 
Supérieur (Fig. 4.14). Ces zones de cisaillement transverses correspondent donc à des structures 
du socle archéen, antérieures à l'orogénèse grenvillienne, et probablement paléoprotérozoïques 
(van Gool et al., 2008; Dufréchou et Harris, 2013; Dufréchou et al., 2014), qui ont été réactivées 
lors de la formation de la Province de Grenville.  
5.2.1 Géométrie du bassin labradorien 
L'étendue du Groupe de Gagnon, correspondant aux sédiments de la Fosse du Labrador, 
métamorphisés par l'orogénèse grenvillienne, et la localisation des principaux linéaments 
magnétiques et gravimétriques transverses permettent de définir les limites du bassin de la Fosse 
du Labrador dans la Province de Grenville centrale et ainsi de localiser les rampes latérales.  
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Figure 5.1 : A) Carte et coupes géologiques de la région du réservoir Manicouagan interprétées d'après cette étude (les blocs basculés réactivés ne sont pas factuels, mais représentent un exemple de structures observables lors 
d'une inversion de bassin causée par un orogène; la profondeur du Moho provient de Hynes et al., 2000). B) Synthèse des phases de déformations cartographiées sur le terrain dans la Ceinture parautochtone. 
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À l'est de la ZIM, la ligne X définit globalement la limite nord de la grande étendue du Groupe de 
Gagnon, attendu qu'au nord de cette ligne, seules quelques bandes du Groupe de Gagnon, larges 
de quelques kilomètres, sont présentes (Fig. 1.10 et 4.11). En dépit de l'absence de cartographie de 
ces bandes permettant d'établir leur colonne lithostratigraphique et de la comparer à celle des 
sédiments de la Fosse du Labrador, comparaison qui aurait permis de déterminer la présence de 
lacune et l'étendue du bassin de façon plus rigoureuse, l'extension nord du bassin labradorien peut 
être déterminée. L'augmentation nette du volume du Groupe de Gagnon contiguë à la ligne X 
suppose effectivement que cette ligne correspond à un approfondissement abrupt du bassin 
labradorien vers le SE (Fig. 5.2A1-A2). Les colonnes lithostratigraphiques établies au sud du Front 
de Grenville (van Gool et al., 2008) démontrent, à mi-distance du front et du Terrane de Molson 
Lake, une apparition des formations antérieures à la Formation de Wabush (nommée Formation de 
Sokoman dans la Fosse du Labrador; Rivers, 1980) et une augmentation de leur épaisseur vers le 
sud, confirmant ainsi l'étendue et la profondeur du bassin labradorien proposée ci-dessus.  
Bien qu'au SO et au NE du réservoir Manicouagan, les mêmes formations du Groupe de Gagnon 
aient été cartographiées, leur superficie, moins étendue à l'ouest du couloir de déformation NO-SE, 
suggère un approfondissement du bassin vers l'est (Fig. 1.10, 4.11 et 5.2A1-A2).  
Ainsi, l'hypothèse d'une rampe latérale sous la ZIM, proposée dans les travaux de Hynes est 
confirmée, mais sa localisation a été réfutée (Eaton et Hynes, 2000; Hynes et al., 2000; Hynes, 
2002). Ces travaux supposaient que la zone de cisaillement Relay formait cette rampe (Fig. 1.12); 
cependant, les études lithologique, structurale et géochronologique présentées dans ces travaux et 
ceux de Thomson et al. (2011) et Moukhsil et al. (2013a) révèlent que de part et d'autre de cette 
zone de cisaillement Relay, les roches sont archéennes et le volume du Groupe de Gagnon est 
identique (Fig. 1.10, 2.1B). Or, les études magnétique et gravimétrique révèlent que cette rampe, 
formée par le couloir de déformation NO-SE (a, Fig. 4.10, 5.2B) qui traverse les ceintures 
parautochtone et allochtone et se poursuit jusqu'à 10 km de profondeur, est présente plus à l'est, 
sous la ZIM (Fig. 4.11 et 4.14). 
La présence d'une deuxième rampe latérale sous la partie orientale du Terrane de Hart-Jaune est 
supportée par le prolongement en profondeur et vers le nord, jusque dans la Province du Supérieur, 
de deux zones de déformation transverses (Fig. 5.2A1-A2). La zone de déformation occidentale 
coïncide avec la zone de cisaillement traversant le Terrane de Hart-Jaune, et avec celles marquant 
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la limite occidentale du Domaine de Shabogamo, tandis que la zone de déformation orientale est 
située à l'aplomb des zones de cisaillement définissant la limite orientale de ce même domaine (Fig. 
4.11). Malgré tout, cette deuxième rampe est simplement présumée, compte tenu qu'aucune 
colonne lithostratigraphique permettant de certifier cette hypothèse n'a été établie par le biais de 
forages et de lignes sismiques.  
5.2.2 Réactivation des structures principales du socle lors de l'orogène 
grenvillien 
Les failles du socle archéen, non seulement transverses mais également parallèles au Front du 
Grenville, sont vraisemblablement réactivées lors de l'orogénèse grenvillienne. Les coupes 
géologiques de van Gool et al. (2008), réalisées au nord de Wabush (Fig. 5.1A), indiquent que les 
failles normales du bassin labradorien deviennent des zones de cisaillement à mouvement inverse 
lors de l'orogénèse grenvillienne. Les coupes géologiques de cette étude, réalisées autour du 
réservoir Manicouagan (Fig. 5.1A), représenteraient donc des blocs basculés dont les tracés des 
failles normales réactivées en mouvement inverse sont hypothétiques. Une cartographie de la 
Ceinture parautochtone au nord de la ligne X et à l'ouest du réservoir Manicouagan serait nécessaire 
pour localiser les zones de cisaillement et ainsi délimiter les anciens blocs basculés.  
Au mont Wright et au lac Olga (Fig. 5.1; Perreault, 1994; Brodeur-Grenier et al., 2016), la 
déformation principale, à pendage NO, a une vergence SE opposée à celle documentée au nord de 
Wabush (Fig. 5.1B; Rivers, 1983a; Brown et al., 1992; van Gool et al., 2008). Cette vergence SE, 
vers le cœur de la chaîne, est singulière en raison de la propagation du front de compression 
grenvillien du SE vers le NO qui génère préférentiellement une vergence NO vers l'avant pays. Le 
mont Wright coïncide approximativement à la ligne X, et est donc localisé à l'aplomb d'une rampe 
frontale. Or, la spécificité de cette localisation permet de supposer que la structuration du socle 
pourrait avoir impacter sur la vergence. Des modèles numériques suggèrent qu'au toit d'une rampe 
frontale ayant un pendage vers le cœur de l'orogène, des rétro-chevauchements pourraient se 
développer et seraient susjacents au plan de faille (Erickson et al., 2001). Bien que ce type de 
processus ne soit pas connu dans la Province de Grenville, il pourrait expliquer les chevauchements 
et les plis à vergence SE décrits au mont Wright et au lac Olga (Perreault, 1994; Brodeur-Grenier 
et al., 2016), qui sont opposés à la vergence NO commune (Fig. 5.1A). La réactivation en 
mouvement inverse de cette rampe frontale, probable puisque démontrée dans la Province de 
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Grenville orientale (van Gool et al., 2008), n'était vraisemblablement pas suffisante pour juxtaposer 
le toit du socle archéen provenant du mur et du toit de la rampe sur une surface horizontale unique. 
En effet, si la réactivation avait été suffisante, aucun rétro-chevauchement n'aurait pu se 
développer. Cette rampe frontale n'étant pas visible en surface, l'acquisition de nouvelles données 
en profondeur est requise pour attester de cette dernière hypothèse.  
Conformément à cette étude géophysique, les structures du socle réactivées par la convergence 
grenvillienne, ne se propagent pas dans les terrains sus-jacents sous la forme d'une zone de 
cisaillement continue. En effet, sans compter que les linéaments magnétiques ne sont pas 
automatiquement cartographiés sur le terrain comme des secteurs de déformation intense, certains 
linéaments gravimétriques majeurs, ne sont pas visibles sur les levés magnétiques, car ils n'ont pas 
une signature typique des zones de cisaillement. La ligne X en est un exemple, puisqu'elle coïncide 
à un changement de grain structural de la Ceinture parautochtone tout en marquant un changement 
de l'anomalie gravimétrique de Bouguer, mais qu'elle n'est pas soulignée par un linéament 
magnétique (Fig. 4.10 et 4.14). Cette rampe frontale dont la présence en profondeur est avérée par 
l'épaississement du Groupe de Gagnon et par l'analyse du levé de l'anomalie gravimétrique de 
Bouguer, ne forme donc pas une zone de cisaillement inverse dans le Groupe de Gagnon. En outre, 
cette non-propagation des structures du socle dans les terrains sus-jacents s'appuie sur : 1) la plus 
grande amplitude des linéaments gravimétriques versus celle des linéaments magnétiques; et 2) par 
un linéament gravimétrique unique formant des linéaments magnétiques sous forme de tronçons 
en échelon alors que le signal magnétique provient uniquement de sources superficielles au 
contraire du signal gravimétrique. La rampe latérale située sous le Terrane de Hart-Jaune en est un 
exemple, son linéament gravimétrique se poursuit davantage dans le Terrane de Berthé que son 
linéament magnétique (Fig. 4.10 et 4.14). De surcroit le linéament définissant la limite orientale du 
Domaine de Shabogamo, unique sur le levé de l'anomalie gravimétrique de Bouguer, devient 
multiple sur les levés magnétiques et forme des tronçons en échelon (Fig. 4.10 et 4.14). Par 
conséquent, l'absence de continuité entre les structures du socle et les zones de cisaillement 
présentes dans les terrains sus-jacents, décrite pour le linéament du Mont Laurier dans la Province 
de Grenville occidentale (Dufréchou et Harris, 2013; Dufréchou et al., 2014), semble également 
présente dans la partie centrale de la province. 
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5.2.2.1 Origine du changement de grain structural dans la Ceinture parautochtone et âge 
de la réactivation des structures du socle  
Au réservoir Manicouagan, le changement de grain structural entre les secteurs nord et sud de la 
Ceinture parautochtone (Fig. 4.10 et 4.11) pourrait s'expliquer par la présence d'une écaille de socle 
archéen qui aurait été en majeure partie préservée lors de l'orogénèse grenvillienne. La présence 
d'une écaille de ce type a été démontrée à proximité du Front de Grenville, dans la Province de 
Grenville occidentale, à l'est de la route 117 (Berclaz et al., 1995). Cette hypothèse s'appuie sur des 
analyses structurales, métamorphiques et géochronologiques, qui supposent une exhumation d'une 
partie de la Ceinture parautochtone par le développement d'un antiforme chevauchant (Berclaz et 
al., 1995; Bethune, 1997; Martignole et Martelat, 2005). Dans la Province de Grenville centrale, la 
ligne X marque effectivement une transition nette et particulière, puisque les déformations 
principales ont une direction perpendiculaire dans les deux secteurs, tout comme les plis tardifs. 
Nos nouvelles données démontrent que dans le secteur sud, les déformations et le métamorphisme 
d'anatexie sont Rigolet (Fig. 2.11) et que cette hypothèse d'écaille pour ce secteur est démentie. 
Cependant, cette hypothèse pourrait s'appliquer au secteur nord puisque sans âges précis des 
déformations et du métamorphisme elle ne peut être définitivement réfutée. En effet, ces âges sont 
déduits par des relations de recoupement. Ainsi, les déformations et le métamorphisme affectent 
aussi bien le socle archéen que sa couverture méta-sédimentaire constituée des formations de la 
Fosse du Labrador, ce qui implique que ces déformations et ce métamorphisme sont postérieurs au 
dépôt de ces formations et donc ultérieurs à 1875 Ma (Moukhsil et al., 2013a). De plus, bien que 
l'appartenance commune de plusieurs générations de gabbros à la Suite intrusive de Shabogamo, 
comprise dans le domaine du même nom, n'est pas confortée par des analyses géochimiques, et que 
la datation de cette suite n'est pas optimale, les âges étant discordants, la déformation et le 
métamorphisme de ces dykes et filon-couches de gabbro mésoprotérozoïques soutiennent un 
épisode compressif postérieur à 1459 Ma (Connelly et Heaman, 1993; Connelly et al., 1995). Dans 
la Province de Grenville centrale et orientale, l'absence d'évidences structurales, métamorphiques 
et géochronologiques d'un épisode d'accrétion ou de collision affectant la Ceinture parautochtone 
entre cet âge et 1 Ga environ (Rivers, 1983a; Krogh et al., 2002; Jordan et al., 2006; van Gool et 
al., 2008), étaye, pour le secteur nord, l'hypothèse de déformations engendrées par l'orogénèse 
grenvillienne et contredit le postulat d'une écaille préservée lors de la phase orogénique Rigolet.  
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La réactivation des structures du socle serait donc probablement liée à cet épisode grenvillien. La 
présence d'une écaille permettait d'expliquer la perpendicularité des déformations dans les secteurs 
nord et sud par leur appartenance à deux épisodes de convergence distincts. Au contraire, le postulat 
d'un évènement unique grenvillien rend l'interprétation problématique. En effet, seule la 
perpendicularité des déformations pénétratives principales, NO-SE dans le secteur sud versus NE-
SO dans le secteur nord, peut être justifiée par une hypothèse décrite ultérieurement, la 
perpendicularité des plis ouverts tardifs, NE-SO dans le secteur sud et NO-SE dans le secteur nord, 
restant non élucidée. Dans cette optique, un meilleur contrôle structural, métamorphique et 
géochronologique du secteur nord de la Ceinture parautochtone serait indispensable. 
5.3 Origine des directions NO-SE de la déformation Dp1 et de l'ABT 
Dans la région du réservoir Manicouagan, l'orientation des fabriques planaires Dp1, transverses, 
issues d'un mouvement oblique-inverse du toit vers le NO, est anomalique, à l'instar de la direction 
majoritairement transverse de l'ABT (Fig. 1.10 et 2.11). En effet, la direction de la convergence 
grenvillienne a engendré une propagation du front de compression du SE, vers le NO et l'avant-
pays. Une orientation des structures compressives, parallèle à ce front est alors attendue. La 
direction transverse de Dp1 et de l'ABT est donc paradoxale, mais deux hypothèses pourraient 
l'expliquer. Ces hypothèses, détaillées ci-dessous, seraient soit 1) un plissement transverse et tardi-
Rigolet des ceintures allochtone et parautochtone, soit 2) résultant de l'extrusion de la nappe ductile 
qu'est la ZIM, la formation de deux anticlinaux de grande amplitude de part et d'autre de ce terrane. 
Dans cette dernière hypothèse, l'extrusion de la ZIM, et donc l'orientation et l'emplacement de 
l'ABT seraient alors contrôlés par l'emplacement des rampes latérales. 
5.3.1 Hypothèse de plis tardifs transverses 
Les attitudes transverses de la déformation Dp1 et de l'ABT pourraient s'expliquer par des plis 
tardifs, documentés aussi bien dans la Province de Grenville occidentale qu'orientale, en dépit de 
leur attitude et de leur origine différentes. En Ontario, la transtension aurait généré des plis 
transverses et parallèles à l'extension, qui auraient affectés l'ABT, les ceintures parautochtone et 
allochtone et les dômes à cœur métamorphique liés à l'effondrement de la Ceinture allochtone 
(Schwerdtner et al., 2014; Rivers et Schwerdtner, 2015). Toujours dans la Province de Grenville 
occidentale, mais plus à l'est, une transpression aurait créé des plis parallèles à l'orogène affectant 
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les deux ceintures, l'ABT et la zone de cisaillement Dorval liée à l'exhumation de la Ceinture 
parautochtone (Martignole et Pouget, 1994; Gervais et Moukhsil, 2016). Enfin, dans l'ouest de la 
Province de Grenville orientale, des plis tardifs transverses auraient affectés la Ceinture 
parautochtone sous l'effet d'une contraction parallèle à l'orogène causée par l'effondrement 
gravitaire de la couverture orogénique (Rivers, 1983a; van Gool et al., 2008). 
Cette étude a montré que les plis tardifs transverses présents dans le secteur nord de la Ceinture 
parautochtone, sont présents de l'ouest du Réservoir Manicouagan jusqu'au mont Wright et 
vraisemblablement jusqu'à l'orogène du Nouveau Québec (Fig. 4.11 et 5.A1; Clarke, 1964; Rivers, 
1983a; Brown et al., 1992; van Gool et al., 2008; Brodeur-Grenier et al., 2016). Elle a aussi 
documenté que les plis transverses, ouverts du secteur nord (Dp3*) ne sont pas issus de la même 
phase de déformation que les plis isoclinaux transverses du secteur sud (Dp1) en raison du passage 
net d'une déformation peu pénétrative à très pénétrative (Fig. 4.10). Enfin, au SO du réservoir 
Manicouagan, les leucosomes provenant de paragneiss sont non déformés et indiquent clairement 
que la déformation Dp1 est synchrone aux réactions métamorphiques R1 et R2 (Fig. 2.11). Il est 
donc impossible que l'âge de 1002 Ma ait représenté l'âge d'une déformation antérieure, transposée 
par une Dp1. L'âge de Dp1 n'est donc pas tardif, d'autant plus que cette déformation s'est effectuée 
lors de l'enfouissement de la Ceinture parautochtone.  
L'hypothèse d'un effondrement gravitaire de la chaîne créant une contraction parallèle à l'orogène 
dans les niveaux structuraux inférieurs (van Gool et al., 2008) n'est donc pas valable pour le secteur 
sud, puisqu'elle impliquerait un chemin d'exhumation pour la Ceinture parautochtone et non un 
chemin d'enfouissement (Gervais et Brown, 2011). Pour cette dernière raison, la transtension 
documentée en Ontario (Schwerdtner et al., 2014; Rivers et Schwerdtner, 2015) n'est pareillement 
pas alléguée dans la région du réservoir Manicouagan. Enfin, une modélisation structurale en 
transpression, réalisée par Jiang (2014), a montré une répartition des linéations sur un plan, 
répartition qui est à la base de l'interprétation de plis formés par ce mécanisme dans la Province de 
Grenville occidentale (Gervais et Moukhsil, 2016). Par contraste, les linéations de la déformation 
Dp1 se répartissant sur un seul pôle (Fig. 2.2) au SO du réservoir Manicouagan, l'hypothèse de ce 
régime tectonique ne semble donc pas applicable au secteur sud de cette étude. 
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Figure 5.2 : Structuration du socle archéen et son impact sur l'orogénie grenvillienne. A) Bloc 3D schématiques : A1 et A2) Structuration du socle archéen et limite du bassin profond labradorien lors de l'orogène du Nouveau 
Québec. A3) Extrusion ductile des nappes allochtones (ZIM, sha) générant la déformation Dp1, migration du front de compression vers l'avant-pays engendrant peut-être les déformations Dp1* et Dp2*. A4) Arrêt de l'extrusion 
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ductile des nappes allochtones et de la déformation Dp1, arrêt possible des déformations Dp1* et 
Dp2*. B) Carte schématique représentant les limites du bassin labradorien profond et les failles 
transverses liées au rift. 
5.3.2 Hypothèse de l'extrusion de nappes ductiles allochtones 
5.3.2.1 Hypothèse pour la ZIM 
La ZIM aurait été une nappe ductile extrudée par le sous charriage d'une rampe latérale entre 1040 
et 1007 Ma (Indares et al., 1998, 2000). L'extrusion d'une nappe ductile présente les mêmes 
caractéristiques que celles d'un fluage chenalisé, avec deux zones de cisaillement, inverse à la base 
et normale au toit, synchrones. Si la présence de ces deux zones de cisaillement est démontrée 
(Indares et al., 1998, 2000; Rivers et al., 2002; Indares et Dunning, 2004), seul l'âge de la zone de 
cisaillement normale est connue, puisque son mouvement est synchrone à l'intrusion de granite 
datés de 1017 à 1007 Ma (Indares et al., 1998). Le métamorphisme rétrograde, marqué par un 
refroidissement du faciès éclogite à des températures de 600-650°C (âge U/Pb sur titanite), s'est 
déroulé entre 1050-1030 Ma et 1006-990 Ma (Indares et al., 1998; Cox et al., 1998; Indares et 
Dunning, 2001). Il est donc simultané à la zone de cisaillement normale ce qui est également un 
critère de fluage chenalisé. Ainsi, même si ce modèle tectonique ne peut être démontré de façon 
certaine, il est fortement supposé. 
Nous proposons l'hypothèse que la formation de ces plis soit liée à l'extrusion de la ZIM. En effet, 
l'extrusion de la ZIM des niveaux inférieurs de la croûte implique son "injection ductile" dans les 
niveaux supérieurs. Afin d'accommoder l'arrivée de ce nouveau matériel, une compression aurait 
été générée dans l'encaissant localisé au front de la nappe mais également de chaque côté (Fig. 
5.2A3-A4). L'extrusion s'effectuant vers l'avant pays au NO, au front de la nappe, les plis et les 
chevauchements auraient une direction parallèle à l'orogène, tandis que de chaque côté de la ZIM, 
leur direction serait transverse. L'âge de cette compression et de l'exhumation de la ZIM serait alors 
synchrone.  
L'âge de l'extrusion ductile de la ZIM coïncide à l'enfouissement de la Ceinture parautochtone tel 
que démontré dans cette étude. En dépit d'un âge plus jeune de 1002 Ma correspondant à la 
déformation Dp1, cet âge est légèrement postérieur à la réaction métamorphique prograde R2 et la 
déformation Dp1 existait auparavant lors de la réaction R1 (Fig. 2.11). La déformation Dp1 et le 
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métamorphisme d'anatexie, donc l'enfouissement de la Ceinture parautochtone à un niveau 
structural inférieur, sont donc simultanés à l'exhumation ductile de la ZIM dans un niveau structural 
supérieur. Ces observations concordent avec l'hypothèse d'une déformation transverse liée à de 
l'extrusion ductile, mais ne la vérifient pas. 
La déformation Dp1 est présente au sud de la ligne X et le grain structural change nettement au 
niveau de cette ligne puisque les fabriques sont transverses au sud et parallèles à l'orogène au nord. 
Cette distribution de la déformation Dp1 et ce changement net de grain structural, tous deux liés à 
la ligne X coïncidant à la limite nord de la ZIM, indiquent un lien évident entre l'emplacement de 
cette ZIM et la déformation Dp1 (Fig. 4.11). Ces deux caractéristiques sont des arguments majeurs 
en faveur de cette hypothèse. Néanmoins, le front de compression généré par l'extrusion d'une 
nappe ductile est parallèle à sa limite, les chevauchements latéraux devraient donc avoir une 
vergence parallèle à l'orogène. Or, la déformation Dp1 a un mouvement oblique-inverse du toit 
vers le NO. Des forces de compression liées à la convergence, plus importantes que celles générées 
par l'extrusion de la ZIM est une explication probable à cette vergence parallèle et non 
perpendiculaire à la direction d'extrusion. 
Sous l'effet de la compression induite par l'extrusion de la ZIM, deux grands antiformes, définis 
par le tracé de l'ABT, auraient été créés de part et d'autre de la ZIM (Fig. 5.2A3-A4). Au SO du 
réservoir Manicouagan, l'ABT devrait donc être déformée par les plis d'ordre inférieur, générés 
lors de l'extrusion de la ZIM et visibles à la charnière du pli. Le tracé NE-SO de l'ABT, formant un 
antiforme sans plis parasites dans ce secteur, est paradoxal, mais la transposition de la déformation 
Dp1 et donc de l'ABT par la déformation Dp2 pourrait le justifier. Ainsi l'extrusion ductile de la 
ZIM peut expliquer 1) l'attitude transverse de l'ABT, alors que celle-ci devrait être parallèle à 
l'orogène, 2) l'origine des fabriques Dp1 transverses générant un mouvement du toit vers l'avant-
pays, 3) la transition nette du grain structural dans la Ceinture parautochtone à hauteur de la ligne 
X.  
5.3.2.2 Hypothèse pour le Domaine de Shabogamo 
Plusieurs observations permettent de proposer l'existence d'une deuxième nappe ayant une 
extrusion ductile similaire à celle de la ZIM (Fig. 5.2A3-A4). Tout d'abord, les lithologies 
cartographiées comme des gabbros appartenant à la Suite intrusive de Shabogamo (SIGÉOM, 
2017) ont une composante magnétique résiduelle peu élevée au contraire de celle usuelle des 
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gabbros (cf. le Terrane de Hart-Jaune) laissant supposer que cette suite pourrait comporter des 
lithologies plus variées, tel que documenté par Clarke (1977; Fig. 4.10). Pour ces raisons, le terme 
Domaine de Shabogamo a été employé dans cette thèse de doctorat. Ensuite, ce domaine a 
également de nombreuses caractéristiques identiques à celles de la ZIM : sa signature magnétique, 
son contact très allongé vers le NO, son avancement jusqu'à la ligne X et son enracinement localisé 
très au SE (Fig. 4.10 et 4.11). En outre, sa limite orientale semble rejoindre la limite nord du Terrane 
de Molson Lake métamorphisé au faciès éclogite (Fig. 5.1). Le Domaine de Shabogamo pourrait 
donc former un terrane unique avec celui de Molson Lake, et ce terrane pourrait appartenir à la 
Ceinture allochtone au vu de ses similarités géométrique, magnétique et métamorphique avec la 
ZIM. Enfin, à l'est du Domaine Shabogamo, la présence des plis transverses décrits au sud du mont 
Wright et leur absence au nord de ce mont, soit au nord de la ligne X (Fig. 5.1; Clarke, 1964) 
indique que la déformation Dp1 s'est déroulée de part et d'autre de ce domaine (Fig. 5.2A3-A4). 
Par conséquent, le processus d'extrusion ductile du domaine analogue à celui de la ZIM est étayé 
par 1) l'enracinement très au SE, le front localisé au niveau de la ligne X et la forme très allongée 
vers le NO de ce domaine, et 2) par la présence de la déformation Dp1 de part et d'autre de ce 
domaine. Une datation précise des déformations et du métamorphisme du Domaine de Shabogamo 
et du Terrane de Molson Lake pourrait vérifier ces deux postulats.  
5.3.2.3 Modification de la localisation de l'ABT 
L'analyse des levés magnétiques révèle une probable corrélation entre la ZIM et le Domaine de 
Shabogamo qui provoque une importante modification du tracé de l'ABT proposé dans les travaux 
antérieurs (Rivers, 2009; Rivers et al., 2012 et leurs références incluses). En effet, l'appartenance 
probable du Domaine de Shabogamo, et donc du Terrane de Molson Lake, à la Ceinture allochtone 
implique une localisation de l'ABT plus au nord, qui correspondrait alors à la zone de charriage du 
Terrane de Molson Lake et du Domaine de Shabogamo sur le Groupe de Gagnon (Fig. 5.1A), et 
non plus à la zone de cisaillement délimitant le Terrane du Lac Joseph de celui de Molson Lake. 
Une cartographie combinant les volets structural, métamorphique et géochronologique du Domaine 
de Shabogamo, de la Ceinture parautochtone et des terranes de Molson Lake et du Lac Joseph est 
requise pour vérifier cette nouvelle localisation de l'ABT. En outre, la difficulté à localiser la limite 
NE de la ZIM sur les levés magnétiques (Fig. 4.12) combinée à la signature magnétique du terrain 
localisé entre le nord de la ZIM et le nord du Domaine de Shabogamo, d'intensité relativement 
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élevée, suggère une jointure de ces deux ensembles au nord de la route 389 (Fig. 4.10). Cependant, 
l'existence de terrains ayant une signature semblable dans la Ceinture parautochtone et la limite 
NO du Domaine de Shabogamo définie par une zone de cisaillement marquée suggère le contraire. 
La localisation de l'ABT dans ce secteur reste donc incertaine et nécessite également ce type de 
cartographie. 
5.3.2.4 Lien entre l'extrusion ductile des nappes allochtones et les rampes frontales et 
latérales 
Dans des travaux précédents (Hynes et al., 2000; Hynes, 2002) une rampe latérale favorisant 
l'extrusion ductile de la ZIM était proposée en constatant leur emplacement à l'aplomb. D'après 
notre étude, en dépit d'une mauvaise localisation de la rampe latérale située sous la ZIM, celle-ci 
la juxtapose toujours (Fig. 5.2A3-A4). De plus, une deuxième rampe latérale a été identifiée sous 
le Domaine Shabogamo. D'un autre côté, les nappes ductiles du Domaine de Shabogamo et de la 
ZIM ne s'étendent pas au-delà de la ligne X où l'emplacement d'une rampe frontale a été 
précédemment établi (Fig. 5.2A). Cette rampe a donc vraisemblablement limité l'avancée des 
nappes vers l'avant-pays (Fig. 5.2A4), d'autant plus que l'étude des limites du bassin labradorien a 
révélé un approfondissement abrupt de celui-ci et donc un déplacement vertical du socle archéen 
conséquent. Ainsi, cette étude démontre, dans la Province de Grenville centrale, non seulement une 
structuration transverse du socle archéen et sa réactivation lors de l'orogénèse grenvillienne, 
documentée auparavant dans la Province de Grenville occidentale (Dufréchou et Harris, 2013; 
Dufréchou et al., 2014), mais également un fort contrôle de ces rampes sur la structuration de 
l'orogène. Cette étude corrobore également l'hypothèse de l'extrusion d'une nappe ductile 
privilégiée par une rampe latérale proposée par Hynes (2002), mais démontre également qu'une 
rampe frontale peut limiter l'extrusion de la nappe. 
5.3.2.5 Lien entre l'extrusion des nappes ductiles allochtones et l'inactivité de l'ABT à partir 
de 1030 Ma 
Dans les ceintures parautochtone et allochtone, l'absence d'âges de déformation et d'âges 
métamorphiques compris entre la phase Ottawan et Rigolet a permis à des auteurs de proposer 
l'hypothèse d'un arrêt de la convergence avant une reprise au Rigolet lors de laquelle, la Ceinture 
parautochtone aurait été enfouie (Jordan et al., 2006; Indares et al., 2008; Rivers et al., 2012 et ses 
références incluses). Le mouvement de l'ABT en inverse, daté à 1090-1050 Ma dans la Province 
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de Grenville occidentale (Ketchum et Krogh, 1998; Rivers, 2008) et son inactivité lors de 
l'enfouissement de la Ceinture parautochtone au Rigolet, alors que cette zone de cisaillement 
superpose la Ceinture allochtone à celle parautochtone, ne peuvent être expliqués par cette 
hypothèse. Cependant, notre étude démontre que l'anatexie de la Ceinture parautochtone et donc 
son enfouissement ont débuté avant 1002 Ma (Fig. 2.11). Le métamorphisme du Terrane de Berthé 
antérieur à celui de la ZIM (1080-1030 Ma versus 1050-1030 Ma; Indares et al., 1998, 2000; Cox 
et al., 1998; Indares et Dunning, 2001, 2004; Dunning et Indares, 2010; Lasalle et al., 2013, 2014; 
Lasalle et Indares, 2014), et l'inactivité de l'ABT lors de déformations Dp1 à Dp3/Da2 permettent 
de proposer un chevauchement de ce terrane allochtone sur la Ceinture parautochtone antérieur à 
l'extrusion de la ZIM et ainsi à la déformation Dp1. Dans la Province de Grenville centrale, le tracé 
majoritairement transverse de l'ABT serait alors lié à son plissement par la déformation Dp1 
générée lors de l'extrusion ductile de la ZIM. Cette hypothèse contredit pour cette partie de la 
province, un tracé arqué majoritairement transverse de l'ABT lié à un plissement tardif dans un 
régime de transtension (van Gool et al., 2008; Rivers et Schwerdtner, 2015) ou dans un régime de 
transpression (Martignole et Pouget, 1994; Gervais et Moukhsil, 2016). 
5.4 Chenal Rigolet dans la Ceinture parautochtone 
5.4.1 Identification du fluage chenalisé 
Dans cette étude, les analyses structurales, métamorphiques et géochronologiques combinées des 
ceintures parautochtone et allochtone ont permis d'identifier le processus ayant occasionné 
l'exhumation de la Ceinture parautochtone du SO du réservoir Manicouagan. Cette section 
synthétise donc la discussion du chapitre 3.  
Tel que décrits au début de ce chapitre, les déformations Dp2 et Dp3 de la Ceinture parautochtone 
et Da2 de la Ceinture allochtone se sont déroulées essentiellement supra-solidus, ont débuté lors 
de la cristallisation de leucosome par la réaction métamorphique rétrograde Re-R2, et se sont 
poursuivies dans le domaine subsolidus puisque les grains de quartz sont partiellement déformés 
(Fig. 2.11, 3.6 et 3.7). D'après les datations sur leucosomes et pegmatites, la déformation Dp2 
oblique-inverse fut synchrone aux déformations normale et oblique-normales, Dp3 et Da2, 
structuralement sus-jacentes. La localisation structurale et la simultanéité de ces deux 
cisaillements, inverse et normal, dans un panneau dont le liquide de fusion partielle enregistre un 
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chemin d'exhumation sont des critères clés d'un fluage chenalisé (tableau 1.1; Gervais et Brown, 
2011). En outre, bien que la géométrie arquée de la ZCT relative aux déformations Dp3 et Da2 
laisse supposer la présence d'un dôme à cœur métamorphique aplati (Fig. 1.1), l'attitude du plan de 
cisaillement de la déformation coaxiale, située au cœur de ce fluage, est parallèle à la ZCT. Dans 
un dôme à cœur métamorphique, la déformation coaxiale est subhorizontale et localisée au toit du 
dôme (Vanderhaeghe et al., 1999; Tirel et al., 2009), tandis que dans un fluage chenalisé, cette 
déformation est parallèle au toit et à la base du chenal et située en son cœur (Godin et al., 2006; 
Grujic, 2006). L'attitude de la déformation coaxiale parallèle à la ZCT supporte donc l'hypothèse 
voulant que la Ceinture parautochtone, localisée au SO du réservoir Manicouagan, ait été exhumée 
par fluage chenalisé lors du Rigolet entre 986 et 961 Ma. 
5.4.2 Géométrie du chenal 
5.4.2.1 Description 
5.4.2.1.1 Base du chenal 
La base du chenal Rigolet, dont le cisaillement inverse correspond à la déformation Dp2, a des 
caractéristiques particulières (Fig. 5.3B). Cette première caractéristique est le passage, dans les 
niveaux inférieurs à supérieurs, d'une schistosité Dp2 de plan axial à des couloirs de cisaillement 
Dp2 ayant une foliation pénétrative. Ce passage marque l'augmentation de la transposition vers 
l'ABT, donc des niveaux structuraux inférieurs vers le cœur du chenal. Cette caractéristique est 
contraire aux prédictions des modèles numériques suggérant une augmentation de l'intensité du 
cisaillement vers le toit et la base du chenal (Fig. 1.3; Godin et al., 2006; Grujic, 2006). Néanmoins, 
elle est vraisemblablement due à l'empreinte du chenal sur les niveaux sous-jacents, laissée lors de 
son extrusion. Ainsi, la schistosité de plan axial Dp2 correspondrait à cette empreinte, et le couloir 
de cisaillement localisé le plus à l'ouest serait l'équivalent de la base du chenal (Fig. 5.3B). 
Les deuxièmes et troisièmes caractéristiques de la base de ce chenal concernent l'attitude et la 
direction du mouvement du cisaillement Dp2 qui restent relativement identiques dans tout le 
chenal. En effet, la déformation inverse Dp2 a une foliation à fort pendage, de 60-65°, générant un 
mouvement oblique-inverse du toit vers le NNE (Fig. 2.2). La schistosité de plan axial Dp2 a un 
pendage plus élevé de 80° avec un mouvement toujours oblique-inverse du toit vers le NNE (Fig. 
2.2). Le pendage de la base du chenal augmente donc vers l'avant-pays, et le matériel à la base du 
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chenal migre uniformément vers le NNE, soit obliquement à l'orogène (Fig. 5.3C). Ces 
caractéristiques sont contraires aux prédictions des modèles numériques et à l'étude du chenal 
himalayen (Godin et al., 2006; Grujic, 2006; Xu et al., 2013; Jamieson et Beaumont, 2013; Bajolet 
et al., 2015), qui suggèrent tous deux un mouvement vers l'avant-pays sur un plan faiblement 
incliné (20 à 40° maximum) du matériel à la base du chenal. Dans la base de ce chenal, 
l'augmentation du pendage vers l'avant-pays et la migration du matériel, oblique à l'orogène, 
évoquent à l'avant du chenal, une verticalisation des structures et un changement des trajectoires 
de migration. Ces variations sont vraisemblablement occasionnées par la présence d'une rampe 
frontale localisée au SO du réservoir Manicouagan et démontrée par l'analyse géophysique (Fig. 
5.3C). 
5.4.2.1.2 Toit du chenal 
Le toit du chenal Rigolet, dont la zone de cisaillement normal correspond à la ZCT, a des 
caractéristiques particulières. La première caractéristique est la dissymétrique de la ZCT composée 
dans sa section, de quatre segments alors que sa section occidentale est formée d'un segment unique 
(Fig. 5.3A-B). La section centrale de la ZCT localise donc la jointure de ses segments multiples, et 
correspond également à la transition, d'est en ouest, d'une position au cœur de la ceinture allochtone 
à une position au cœur de la Ceinture parautochtone. Les modèles numériques et à les études du 
chenal himalayen n'ont pas rapporté une zone de cisaillement à segments multiples au toit du chenal 
(Godin et al., 2006; Grujic, 2006; Xu et al., 2013; Larson et al., 2013; Jamieson et Beaumont, 2013; 
Larson et Cottle, 2014; Bajolet et al., 2015; Cottle et al., 2015). Cette différence avec le chenal 
himalayen pourrait se traduire par la présence de rampes latérales et/ou par une rigidité des plutons 
anorthositiques, présents dans la Province de Grenville et générant des contraintes différentes sur 
le chenal. 
La deuxième caractéristique du toit de ce chenal concerne le mouvement du matériel ductile ayant 
des directions différentes. En effet, du SO vers le NE, la ZCT a un mouvement dextre-normal du 
toit vers le SSO, ensuite un mouvement normal aval-pendage du toit vers le SE et enfin un 
mouvement senestre-normal du toit vers le NE (Fig. 5.3C). L'existence de ces mouvements 
divergents est probablement reliée aux rampes latérales limitant la largeur du chenal. 
La troisième caractéristique du toit de ce chenal concerne la reprise partielle d'une ancienne nappe 
d'extrusion ductile dans un chenal (Fig. 5.3D). Les résultats de cette étude et des travaux d'Indares 
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documentent les caractéristiques suivantes dans la portion de croûte allochtone comprise entre la 
ZCT et l'ABT :  
1) la présence de kyanite en inclusion dans des grains de grenat (Lasalle et Indares, 2014), et 
la présence de kyanite rétrograde qui évoquent un métamorphisme d'anatexie de haute 
pression et de haute température, soit granulite de haute pression ou éclogite (cette étude; 
Fig. 3.8B); 
2) la croissance de zircon et de monazite, notamment sous la forme de surcroissance pour la 
monazite donnant un âge compris entre 1020 ±2 Ma 980 ±31 Ma (Dunning et Indares, 2010; 
Lasalle et al., 2013, 2014); 
3) la présence d'une unité semblable à celle de la ZIM, soit la Séquence lithée bimodale 
(Dunning et Indares, 2010; Lasalle et al., 2013; Indares et Moukhsil, 2013; Lasalle et al., 
2014; Lasalle et Indares, 2014) alors qu'elle est absente autour de la Suite anorthositique de 
Tétépisca (Fig. 1.10; Moukhsil et al., 2013a, 2013b); 
4) le métamorphisme au faciès éclogite de l'Anorthosite du Mont-Babel (Indares, 2015, 
communication personnelle orale); 
5) à l'est de l'île René-Levasseur, la présence d'unités de la ZIM adjacente à la Ceinture 
parautochtone (Fig. 4.11; Bilodeau et Mathieu, 2016); 
6) la continuité du segment supérieur ZCT 4 jusqu'au SE de l'Anorthosite du Mont-Babel 
indiquée par l'analyse des levés magnétiques, suggérant que les unités allochtones entre la 
ZCT et l'ABT se poursuivraient jusqu'au Mont-Babel (cette étude, Fig. 4.11). 
Ainsi, d'après les points 4 à 6, l'Île René-Levasseur serait composée d'unités appartenant à la ZIM, 
dont l'Anorthosite du Mont-Babel. Les autres points 1 à 3 indiquent un grade métamorphique et 
des unités lithologiques semblables pour cette portion de croûte allochtone comprise entre l'ABT 
et la ZCT et pour la ZIM. Ces deux conclusions confortées par le point 6 de l'analyse géophysique 
supportent l'hypothèse que la portion d'allochtone située entre l'ABT et la ZCT appartiendrait à la 
ZIM et aurait été reprise dans le chenal parautochtone Rigolet (Fig. 5.3D). 
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5.4.2.1.3 Cœur du chenal 
Le cœur du chenal proposé est caractérisé par des leucogranites et des pegmatites synchrones au 
mouvement normal et parallèles à la foliation de la ZCT. Ces leucogranites et pegmatites sont 
composés de grains de quartz déformés par un aplatissement pur (Fig. 5.3B), alors que dans le toit 
du chenal les grains de quartz étirés, marquant la linéation, indiquent une déformation non coaxiale. 
Ce cœur du chenal est aussi l'objet d'un déficit de linéations et d'indicateurs cinématiques.  
Le passage d'une déformation non-coaxiale au toit du chenal à une déformation coaxiale au cœur 
du chenal est documenté dans les modèles numériques de fluage chenalisé (Godin et al., 2006; 
Grujic, 2006). La localisation de cette déformation se situe au milieu d'un flux Poiseuille et les 
fluages chenalisés peuvent être hybrides avec un flux Couette à la base et un flux Poiseuille au toit 
(Fig. 1.3; Mukherjee et Das, 2002; Godin et al., 2006; Grujic, 2006; Jamieson et Beaumont, 2013). 
Grâce aux leucogranites à grains de quartz aplatis de cette étude, à la localisation des déformations 
Dp2 et Da2, les composantes de flux du chenal parautochtone Rigolet peuvent être reconstituées et 
illustré dans la figure 5.3B.  
Cette déformation coaxiale permet également de recomposer l'ellipse de déformation et l'attitude 
des contraintes qui existaient au cœur du chenal lors de son fluage (Fig. 5.3B). Le plan moyen des 
foliations au niveau de cette déformation coaxiale étant N022/37, l'attitude perpendiculaire de λ1 
est 53→N292. L'aplatissement pur des leucogranites témoigne d'un λ3 égal au λ2. D'après la 
direction des linéations au cœur du chenal himalayen (Xu et al., 2013), le λ3 a une attitude latérale 
au chenal confirmée par les modélisations numériques de Bajolet et al. (2015; Fig. 1.4A). Cette 
étude suggère que dans un chenal ayant une faible largeur, au cœur de celui-ci, la contrainte σ3 
latérale, indiquée par λ3, est partiellement ou totalement compensée par les forces de compression 
générées dans l'encaissant à l'aplomb des rampes latérales. 
 
5.4.2.2 Contrôles exercés sur le fluage chenalisé par les plutons et le socle environnants 
D'après les interprétations structurales et géophysiques décrites ci-dessus, le chenal Rigolet 
parautochtone a une géométrie particulière, très différente de celle décrite par les modèles 
numériques. La source de cette différence proviendrait de la rampe frontale combinée à des plutons 
anorthositiques compétents (Fig. 4.3, 4.11, 5.3C). Le pluton de Tétépisca aurait été si rigide que la 
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déformation serait été entièrement accommodée par les roches encaissantes et non le pluton. Au 
nord du pluton, ce processus aurait engendrait une déformation du chenal lors de sa mise en place, 
expliquant ainsi la verticalisation de son toit, soit la ZCT (Fig. 4.3). Ce pluton compétent aurait 
également limité l'expansion latérale vers l'ouest du chenal en générant une force compressive 
latérale qui aurait permis d'égaliser totalement les contraintes σ2 et σ3.  
La présence d'une rampe frontale au SO du réservoir Manicouagan, aurait aussi contrôlée le fluage 
chenalisé Rigolet. La migration du matériel dans le chenal vers l'avant-pays bloquée par la rampe 
frontale aurait alors été déviée vers le NNE et la rampe latérale localisée sous le couloir de 
déformation transverse, en raison du pluton de Tétépisca compétent bloquant la migration vers 
l'ouest (Fig. 5.3C). Ce blocage et cette déviation expliquerait respectivement le pendage plus élevé 
de la base du chenal comparait à son toit et le mouvement de la déformation Dp2 oblique à l'orogène 
et non opposé à celui de la déformation Da2. En effet, la ZCT aurait été préservée par la rampe 
frontale car son cisaillement aval-pendage indique un mouvement général du matériel fondu vers 
le NO et l'avant-pays. 
Le chenal Rigolet ayant été fortement impacté par la structuration du socle archéen, il aurait pu être 
contrôlé par un processus d'extrusion ductile plutôt qu'un processus de fluage chenalisé; l'extrusion 
ductile correspondant à une expulsion de matériel peu visqueux induite par un effet de piston d'un 
segment de croûte inférieure résistant (Hynes, 2002; Jamieson et Beaumont, 2013), alors que dans 
le fluage chenalisé le flux est induit par un gradient de pression ou un gradient latéral de densité 
(Vanderhaeghe et al., 1999; Beaumont et al., 2001; Grujic, 2006; Jamieson et Beaumont, 2013; 
Gervais et Ranalli, 2017). Si les données ne sont pas suffisantes pour discriminer ces deux 
processus et, de ce fait, vérifier cette hypothèse, la faible dimension latérale du chenal, l'absence 
de parallélisme entre les linéations au toit et à la base du chenal et sa localisation limitée au toit 
d'une rampe frontale privilégient ce mécanisme majoritairement mécanique au contraire d'un 
mécanisme de la dynamique des fluides. Néanmoins, l'étendue transversale du chenal, notamment 
sous la Ceinture allochtone actuelle devrait être documentée par de nouvelles données de terrain 
et/ou géophysique pour confirmer cette hypothèse, un vaste système étant en faveur d'un fluage 
chenalisé. 
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Figure 5.3 : Géométrie et évolution du chenal Rigolet. A) Géométrie du chenal au SO du réservoir 
Manicouagan. B) Coupe détaillée du chenal, répartition des flux Couette et Poiseuille, calcul de 
ellipsoïde de déformation. C) Contournement du fluage chenalisé contre une rampe frontale, 
contrôlé par le pluton de Tétépisca compétent et rigide. D) Évolution tectonique du fluage chenalisé 
Rigolet, de l'extrusion ductile de la ZIM au refroidissement de tout l'orogène (les étoiles sont 
utilisées pour illustrer la circulation des éléments). 
5.4.3 Inactivité de l'ABT lors du fluage chenalisé et son plissement supposé par 
Dp2  
L'ABT cartographiée au sud du réservoir Manicouagan, montre un mouvement Da1 inverse-
oblique du toit vers le NNO, vraisemblablement lié au métamorphisme de la Ceinture allochtone 
(Fig. 3.12). Il semblerait qu'ensuite, cette zone de charriage soit devenue inactive, car elle est 
plissée par la déformation Dp1 de la Ceinture allochtone, et elle est reprise dans le fluage chenalisé 
Rigolet comme l'indique son recoupement par la ZCT (Fig. 5.3B et 5.3D). De nombreuses lentilles 
d'unités provenant de la Ceinture allochtone ont été découvertes, dans la Ceinture parautochtone à 
proximité de l'ABT, grâce à la cartographie du MERNQ (Moukhsil et al., 2013a) et à cette étude 
géophysique (Fig. 4.3). Ces lentilles montrent en carte un allongement parallèle à la trace de la 
foliation Dp2, qui corrobore un deuxième plissement de l'ABT par le fluage chenalisé. Ainsi, l'ABT 
aurait donc été affectée par deux phases de plissement successives, Dp1 et Dp2, de la fin de 
l'Ottawan jusqu'au Rigolet. 
5.4.4 Source de pegmatites riches en ÉTR 
La cartographie réalisée sur les rives du réservoir Manicouagan, a mis en évidence l'ampleur des 
leucogranites et des pegmatites roses syn-fluage chenalisé cristallisé à 986 Ma. La quantité de ces 
leucogranites et pegmatites est conséquente autour de la déformation coaxiale et jusqu'au toit du 
chenal. Des dykes de pegmatites enrichies en ÉTR post-déformations et post-métamorphisme 
recoupent le Terrane de Berthé (Fig. 5.3; Turlin et al., 2017b). Les grains de zircon de ces 
pegmatites sont analysés et interprété dans les travaux de (Turlin et al., 2017a) et indiquent une 
source du magma parautochtone. En effet, ces pegmatites dont la mise en place s'est effectuée 
autour de 1004-1002 Ma ont des signatures εHf(t) plus négatives que celles des unités de la Ceinture 
allochtone qui révèlent une source parautochtone à ce magma granitique. Les valeurs δ18O d'une 
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partie de ces pegmatites pointent également une origine de fusion partielle de méta-sédiments et/ou 
de granite de type S. La source de ces pegmatites est donc vraisemblablement la fusion partielle du 
Groupe de Gagnon de la Ceinture parautochtone. Ces travaux indiquent que l'anatexie de la 
Ceinture parautochtone, sous le Terrane de Berthé avait commencé avant 1004 Ma (Fig. 5.3D). 
D'après cette étude doctorale, la mise en place de tels leucogranites et pegmatites est liée au fluage 
chenalisé Rigolet, ce qui tendrait à corroborer l'existence d'un fluage chenalisé dans la Ceinture 
parautochtone dès 1004 Ma.  
Enfin, les modèles de fluage chenalisé requièrent généralement la fusion partielle du matériel dans 
le chenal, et sont donc liés à un vaste magmatisme granitique. D'après ces données de la Province 
de Grenville centrale et les données récoltées dans l'Himalaya, les leucogranites et pegmatites 
générés lors du fluage chenalisé peuvent être enrichis en ÉTR. Il y a donc tout intérêt à reconnaitre 
ces systèmes de fluage chenalisé pour l'exploration minière, et il est donc crucial de mieux 
comprendre ces processus. 
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CHAPITRE 6 CONCLUSION ET RECOMMANDATIONS  
La compréhension des processus à l'œuvre dans la Ceinture parautochtone de la région du réservoir 
Manicouagan, discutés dans le chapitre précédent, permet de proposer une évolution tectonique 
possible de cette région. Cette section présente donc cette évolution suivie d'une discussion sur des 
questionnements majeurs non résolus portant sur la période d'arrêt de la convergence grenvillienne 
et sur l'origine des différences de géométrie du chenal Rigolet versus celui himalayen, et suivie 
d'une recommandation de travaux futurs visant à tester et affiner cette évolution, ainsi qu'à répondre 
à ces questionnements. 
6.1 Évolution 
Les données structurales, métamorphiques, géochronologiques et géophysiques (levés 
magnétiques et gravimétrique) récoltées autour du réservoir Manicouagan favorisent, pour cette 
portion des ceintures allochtone et parautochtone, l'hypothèse d'une évolution tectonique 
grenvillienne suivante (Fig. 5.1 à 5.3): 
1) ≥ 1080 Ma :  
 Début de la collision et enfouissement du Terrane de Berthé dans la Ceinture 
allochtone (cf. les âges métamorphiques des travaux suivants : Scott et Hynes, 1994; 
Indares et Dunning, 2004; Dunning et Indares, 2010; Davis et Dion, 2012a, 2012b, 
Moukhsil et al., 2012, 2013a, 2013b, 2014, Lasalle et al., 2013, 2014; Lasalle et 
Indares, 2014; Davis et al., 2015; Augland et al., 2015); 
 Le Terrane de Hart-Jaune n'est pas enfoui et reste une partie de la couverture 
sommitale de la Ceinture allochtone jusqu'à l'exhumation de la ZIM (ce point n'est 
pas rappelé subséquemment; cf. les travaux de Scott et Hynes, 1994; Gobeil, 1997a, 
1997b, 1997b; Hynes et St-Jean, 1997; Indares et Dunning, 2004). 
2) 1080-1050 Ma :  
 Métamorphisme au faciès granulite du Terrane de Berthé, segment de la croûte 
moyenne (Indares et Dunning, 2004; Dunning et Indares, 2010); 
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 Sous le Terrane de Berthé : activité de l'ABT par un mouvement inverse inconnue 
mais possible; dans ce cas présence d'une déformation compressive dans la Ceinture 
parautochtone et début de son enfouissement. 
3) 1050 Ma-début de l'extrusion ductile de la ZIM :  
L'extrusion ductile de la ZIM, supposée entre 1040 et 1007 Ma, le début de l'extrusion pourrait être 
1040 Ma, mais ~1015 Ma est plus probable. 
 Poursuite du métamorphisme au faciès granulite du Terrane de Berthé, segment de 
la croûte moyenne (Indares et Dunning, 2004; Dunning et Indares, 2010); 
 Métamorphisme au faciès éclogite de la ZIM (Indares et al., 1998; Cox et al., 1998; 
Indares et al., 2000; Indares et Dunning, 2001); 
Les points suivants sont subséquents au pic métamorphique de la ZIM et du terrane de Berthé, mais 
antérieurs à l'extrusion ductile de la ZIM. En effet, au sud du réservoir Manicouagan le plissement 
de l'ABT par Dp1, déformation liée à l'extrusion de la ZIM, implique que le mouvement inverse 
de l'ABT, et donc l'enfouissement de la Ceinture parautochtone par ce mouvement inverse, étaient 
tous deux antérieurs à l'extrusion de la ZIM. En raison, d'une absence de datation du début de cette 
extrusion ces points sont abordés dans cette section. 
 Activité de l'ABT par un mouvement inverse sous le Terrane de Berthé à cause des 
évidences suivantes : 
a. dans la zone 3 de la Ceinture allochtone appartenant au terrane de 
Berthé : la déformation Da1 est synchrone à la réaction Re-R2 (cf. 
chapitre 3), 
b. dans la Ceinture parautochtone : la déformation Dp1 syn-anatexie 
(cf. chapitre 2) est liée à l'extrusion ductile de la ZIM dont le début 
présumé est 1040 Ma (cf. section 5.3), une déformation antérieure, 
parallèle à l'orogène et provoquant le début de l'enfouissement de la 
Ceinture parautochtone est vraisemblable; 
 Enfouissement de la Ceinture parautochtone et début de son métamorphisme, car 
l'ABT est active par un mouvement inverse; 
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 Présence probable d'une déformation compressive à vergence NO dans la Ceinture 
parautochtone, subséquemment transposée par Dp1, car l'ABT est active en 
mouvement inverse (cf. discussion du chapitre 2). 
4) Début de l'extrusion de la ZIM-1002 Ma : 
L'extrusion ductile de la ZIM, supposée entre 1040 et 1007 Ma, le début de l'extrusion pourrait être 
1040 Ma, mais ~1015 Ma est plus probable. 
 Exhumation de la ZIM dans la croûte moyenne par un processus d'extrusion ductile 
favorisé par la présence d'une rampe latérale (cf. l'analyse des levés magnétiques et 
gravimétrique et les travaux de Hynes et al., 2000; Indares et al., 2000; Hynes, 
2002); 
 Possible exhumation du Domaine de Shabogamo, appartenant vraisemblablement 
au Terrane Molson Lake allochtone, segment de la croûte inférieure, par un 
processus d'extrusion ductile favorisé par la présence d'une rampe latérale (cf. 
l'analyse des levés magnétiques et gravimétrique); 
 ABT sous la ZIM : active par un mouvement inverse à vergence NO (cf. lien entre 
la déformation Da1 et la réaction Re-R2 dans le chapitre 3); 
 Dans le secteur sud : déformation de la Ceinture parautochtone et de l'ABT sous le 
Terrane de Berthé par Dp1, et ainsi formation de deux grands antiformes de part et 
d'autre de la ZIM (cf. les âges de la déformation Dp1 et du métamorphisme 
d'anatexie documentés dans cette étude et les âges de refroidissement de la ZIM); 
 Dans le secteur sud de la Ceinture parautochtone : augmentation des conditions de 
pression et de température jusqu'à l'anatexie, liée à son chevauchement par la ZIM 
et le Domaine de Shabogamo (cf. le lien entre la déformation Dp1, les réactions 
métamorphique R1 et R2 et la datation de l'échantillon 12SJ14); 
 Très au sud dans la Ceinture parautochtone, sous le Terrane de Berthé : début du 
fluage chenalisé d'une partie de cette ceinture (cf. les critères diagnostiques données 
ci-dessous dans le point 6 et la source et l'âge des dykes de pegmatite recoupant la 
Ceinture allochtone provenant des travaux de Turlin et al., 2017a, 2017b); 
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 Déplacement probable du front de compression vers l'avant pays, dans le secteur 
nord de la Ceinture parautochtone entrainant : 
a. la mise en place d'un prisme orogénique avec un métamorphisme 
prograde des roches et des déformations compressives à vergence 
vers l'avant-pays, soit les déformations Dp1* et Dp2* (cf. données 
de Clarke, 1964; Rivers, 1983a; Brown et al., 1992; van Gool et al., 
2008 et interprétation de ce dernier auteur), 
b. la formation de rétro-chevauchements au toit du plan de faille de la 
rampe frontale et donc l'apparition de compressives à vergence 
anomalique vers le cœur de la chaîne (cf. section 5.2 et les travaux 
de Perreault, 1994 et de Brodeur-Grenier et al., 2016); 
 ABT subjacente au Terrane de Berthé : inactive (cf. l'ABT autour de l'Île 
Manicouagan correspondait à la zone de charriage de ce terrane sur la Ceinture 
parautochtone, et n'est devenue une zone de charriage de la ZIM sur la Ceinture 
parautochtone qu'à la fin du Rigolet);  
 Sagduction possible, mais non démontré, du Terrane de Hart-Jaune par 
effondrement gravitaire de la Ceinture allochtone. Le terrane serait seulement 
métamorphisé par un transfert de chaleur provenant de la croûte moyenne et 
inférieure puisqu'il resterait non déformé à l'exception de ces bordures (cf. les 
travaux de Scott et Hynes, 1994; Gobeil et al., 1996; Hynes et St-Jean, 1997; Indares 
et Dunning, 2004 et le modèle de Rivers, 2008; Rivers et al., 2012). 
5) 1002-986 Ma :  
Ces âges de 1002 et 986 Ma sont des âges limites. 
 Refroidissement sous 650-600°C du Terrane de Berthé et de la ZIM (cf. les âges 
U/Pb obtenus sur titanite de Gale et al., 1994; Indares et al., 1998; Cox et al., 1998; 
Dunning et Indares, 2010); 
 Arrêt des extrusions ductiles de la ZIM et du Domaine de Shabogamo contre la 
rampe frontale équivalente à la ligne X (cf. limite nord de ces nappes ductiles et 
approfondissement abrupt du bassin labradorien); 
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 Arrêt de la déformation Dp1 due à un arrêt des extrusions ductiles allochtones; 
 Début du chemin d'exhumation du secteur sud de la Ceinture parautochtone (cf. les 
âges métamorphiques obtenus sur l'échantillon 12SJ14 indiquant que cette période 
marque le passage du pic de pression métamorphique à celui de température); 
 Dans la Ceinture parautochtone sous le Terrane de Berthé : poursuite du fluage 
chenalisé d'une partie de cette ceinture. 
 Secteur sud de la Ceinture parautochtone : possible début du plissement tardif Dp2' 
parallèle à l'orogène, soit à cette période soit ultérieurement lors de la poursuite du 
chenal Rigolet ou de l'effondrement gravitaire de l'orogène du Grenville (cf. 
l'analyse de levés magnétiques et les travaux de Clarke, 1977); 
 Secteur nord de la Ceinture parautochtone : poursuite de l'avancée du Front de 
compression vers l'avant pays possible avec chevauchement de la Ceinture 
parautochtone sur la Province du Supérieur par le Front de Grenville. 
6) 986-961 ±22 Ma : 
 Poursuite du fluage chenalisé Rigolet exhumant au SO du réservoir Manicouagan 
la Ceinture parautochtone et une portion de la ZIM (cf. les critères diagnostiques 
d'un fluage chenalisé, soit l'âge des déformations Dp2, Dp3 et Da2, l'âge du 
métamorphisme et l'attitude du plan de cisaillement de la déformation coaxiale); 
 Activité de la zone de cisaillement Relay liée au cisaillement inverse de la base du 
chenal (cf. la datation de l'échantillon 12SJ27E et l'analyse des levés magnétiques); 
 Déformation de l'ABT par ce fluage chenalisé (cf. les analyses structurales des 
ceintures parautochtone et allochtone et celle des levés magnétiques); 
 Cristallisation de nombreux leucogranites et pegmatites roses liées à ce chenal; 
 Secteur nord de la Ceinture parautochtone : possible début du plissement tardif 
Dp3* transverse à l'orogène, soit à cette période soit ultérieurement lors de 
l'effondrement gravitaire de l'orogène du Grenville (cf. l'analyse de levés 
magnétiques et les travaux de (Clarke, 1977; Rivers, 1983a; van Gool et al., 2008; 
Brodeur-Grenier et al., 2016). 
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 Possible début du déclin orogénique (aucun dôme à cœur métamorphique et aucune 
faille normale issus de façon certaine d'un effondrement gravitaire globalisé de la 
chaîne n'ont été datés et la présence d'un fluage chenalisé n'est pas un critère de 
convergence, cf chapitre 1). 
7) ≥ 961 ±22 Ma : 
 Refroidissement de la ZIM sous 600-550°C (cf. les âges U/Pb obtenus sur rutile par 
Gale et al., 1994; Cox et al., 1998; Indares et Dunning, 2001); 
 Refroidissement de la Ceinture parautochtone sous 650-600°C (cf. les âges U/Pb 
obtenus sur titanite par Jordan et al., 2006); 
 Possible effondrement gravitaire de la Province de Grenville centrale, lié au stade 
de déclin orogénique et occasionnant peut-être les failles cassantes NE-SO. 
8) ~550 Ma : 
 Ouverture par la formation d'un rift puis d'une marge passive occasionnant le dépôt 
des Basses Terres du Saint-Laurent et possiblement les failles cassantes NE-SO. 
9) 214 Ma : 
 Impact triasique du réservoir Manicouagan (Moukhsil et al., 2013a et ses références 
incluses).  
Tel que démontré dans cette étude, les analyses modernes intégrant les volés structural, 
métamorphique et géochronologique permettent de reconstituer une évolution tectonique détaillée 
d'une portion de l'orogène, quand elles sont combinées à un examen de levés magnétiques précis 
et de levés gravimétriques. Notre stratégie de datation des phases de déformations consistant au 
prélèvement de leucosomes syn-déformations issus de la fusion partielle de paragneiss, ensuite 
datés en alliant la haute précision spatiale et la géochimie en éléments trace du LA-ICP-MS à la 
haute précision du CA-ID-TIMS se révèle nécessaire dans les terrains métamorphiques 
précambriens pour pouvoir établir un chemin déformation-métamorphisme-temps. En effet, le 
prélèvement de ce type d'échantillons permet de donner un âge précis à la déformation et non plus 
une fourchette tout en renseignant le chemin P-T des métapélites, les grains de zircon enregistrant 
notamment la croissance de grenat et de plagioclase. En outre, la méthode du LA-ICP-MS permet 
de distinguer les populations de zircon et de contraindre leur origine, mais sa précision, trop faible 
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pour des terrains précambriens, ne permet pas de discriminer deux phases de déformation dont la 
différence d'âge n'est pas statistiquement significative. L'apport de la méthode CA-ID-TIMS dans 
notre stratégie permet de pallier à ce problème, mais l'utilisation seule de cette méthode est 
insuffisante à la différentiation et au renseignement de l'origine des populations de zircon, or ces 
données sont nécessaires à la datation de grains de zircon complexes puisqu'une connaissance 
incomplète de l'origine héritée ou non des populations engendre une interprétation inexacte des 
âges de déformation. Cette stratégie de datation est donc recommandée à la datation des phases de 
déformation dans les terrains de haut grade métamorphique précambriens. 
De même, notre stratégie géophysique, alliant l'analyse des levés magnétiques d'une grande région 
à celle gravimétrique, favorise la connaissance des structures actuellement en surface et en 
profondeur en combinant quatre traitements géophysiques appliqués à ces levés. Cette stratégie 
permet de trouver un éclaircissement à des particularités géologiques découvertes par le terrain et 
ne s'expliquant que par une connaissance régionale, sans avoir à cartographiée l'ensemble de la 
région sur le terrain. Allier cette stratégie de datation à cette stratégie géophysique procure des 
informations précises et régionales sur la déformation et le métamorphisme. Ces informations sont 
suffisantes à l'élaboration d'une première évolution tectonique, mais par la suite, celle-ci devrait 
être contrôlée dans les secteurs ayant une cartographie de terrain insatisfaisante. 
L'évolution tectonique grenvillienne proposée ci-dessus nécessite d'être contrôlée et affinée grâce 
à de nouvelles connaissances apportées par le biais d'analyses modernes intégrant l'aspect structural 
à ceux métamorphique et géochronologique. Ce type d'analyse est recommandé en priorité pour le 
secteur nord de la Ceinture parautochtone et pour le Terrane de Hart-Jaune, leurs données 
géochronologiques étant quasiment inexistantes. Une datation des déformations et du 
métamorphisme dans le secteur sud de la Ceinture parautochtone, de la ZIM jusqu'à l'orogène du 
Nouveau Québec, serait profitable puisqu'elle pourrait confortée l'évolution proposée ci-dessus. La 
datation des déformations inverses dans le Terrane de Berthé, et la datation du cisaillement inverse 
permettant l'extrusion de la ZIM seraient également utiles. Ensuite, cette étude a révélée l'absence 
d'enregistrement isotopique du charriage de la Ceinture allochtone sur la Ceinture parautochtone, 
dans cette dernière ceinture, par le mouvement inverse de l'ABT. Néanmoins, cette absence est 
peut-être apparente. En effet, les seuls minéraux datés par une méthode in-situ sont les grains de 
zircon, les grains de monazite ayant été datées par ID-TIMS (Jordan et al., 2006), et ces grains de 
zircon n'ont cristallisé qu'avec l'anatexie, or celle-ci est postérieure au mouvement inverse de 
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l'ABT. La documentation d'évidence isotopique du chevauchement de la Ceinture allochtone sur 
la Ceinture parautochtone pourrait trouver une solution dans la datation in-situ de monazite 
prograde, sur des lames minces de paragneiss alumineux. Finalement, une deuxième priorité 
consiste à vérifier l'emplacement des rampes frontales et latérales par le biais de levés sismiques 
ou de forage. 
Enfin, les analyses métamorphiques et géochronologiques réalisées dans les paragneiss de la 
Ceinture parautochtone au SO du réservoir Manicouagan ont révélé une croissance des grains de 
zircon anatectiques lors du chemin prograde à proximité du paroxysme métamorphique. Ce 
postulat, contraire aux prédictions théoriques, est supporté par les profils en ÉTR des grains de 
zircon de l'échantillon 12SJ14 indiquant une croissance de zircon antérieure à celle du plagioclase 
et synchrone à celle du grenat dans le liquide, et ainsi syn-R2. Si les prédictions théoriques sont 
une augmentation de la dissolution du zircon avec celle de la température, car la solubilité du 
zirconium augmente; le processus de mûrissement d'Ostwald (Ostwald ripening), documenté dans 
divers travaux portant sur la cristallisation de zircon lors de l'anatexie (p. ex. Nemchin et al., 2001; 
Gervais et Crowley, 2017), pourrait expliquer les résultats de cette étude. En effet, ce processus est 
caractérisé par la dissolution de petits grains simultanée à la croissance de grands grains, 
phénomène provoqué par une solubilité plus élevée des petits grains versus celle des grands grains. 
Néanmoins, de nouvelles études sont requises pour valider le postulat d'une croissance de zircon 
anatectique lors du chemin prograde et confirmer le processus à l'œuvre lors de ce type de 
croissance. 
6.2 Questions majeures en suspens 
6.2.1 À quel moment la convergence a-t-elle cessée? 
Tel que démontré dans la section 1.1, il est malheureusement très difficile de connaître l'âge du 
déclin orogénique puisque des phases de fluage chenalisé, de prisme orogénique et d'effondrement 
gravitaire ont été rapportés dans un régime tectonique convergent (Platt, 1986; Jamieson et 
Beaumont, 2011; Whitney et al., 2013; Jamieson et Beaumont, 2013; Larson et Cottle, 2014; 
Rivers, 2015; Cottle et al., 2015). Dans cette étude, la présence d'un fluage chenalisé dans la 
Ceinture parautochtone, de 986 ±4 Ma à 961 ±22 Ma (Fig. 3.13 et 5.3D), ne peut donc indiquer si 
la convergence avait déjà cessée au préalable. Toutefois, le début de l'anatexie de la Ceinture 
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parautochtone, avant 1002 ±2 Ma d'après cette étude (Fig. 2.11) et avant 1004 Ma d'après les 
travaux de Turlin et al. (2017a, 2017b), suggère que la convergence n'a pas stoppé entre les phases 
Ottawan et Rigolet.  
Cette hypothèse d'interruption de la convergence entre 1020 et 1000 Ma était proposée en raison 
1) d'une carence d'âges métamorphiques et d'âges de déformation connus dans la Province de 
Grenville (Rivers et al., 2012 et ses références incluses), et 2) d'une justification de l'effondrement 
gravitaire de la Ceinture allochtone par la présence de nombreux dômes à cœur métamorphique 
mi-Ottawan et l'absence d'un métamorphisme prograde connu (Rivers, 2008). En réalité, ces 
carences dans les âges résultent possiblement d'une étude insuffisante de la province et la formation 
des dômes à cœur métamorphique est possiblement issue d'un effondrement gravitaire du cœur de 
la chaîne causé par une croûte moyenne allochtone trop ductile (Fig. 1.1; Jamieson et al., 2010; 
Rivers, 2015). Lors de cette période, le front de compression aurait alors migré vers l'avant-pays et 
la Ceinture parautochtone tandis que la convergence se serait poursuivie. Démontrer cette 
hypothèse requiert de connaître les âges de déformations et de métamorphismes le long d'un 
transect perpendiculaire à l'orogène et traversant l'ensemble de la Province. Mais même ainsi, seule 
une modélisation numérique pourrait vérifier si l'évolution proposée ci-dessus justifie tous les âges 
et les conditions de métamorphisme et de déformation retrouvés sur ce transect. 
6.2.2  Pourquoi le chenal Rigolet de la Province de Grenville a une géométrie 
3D très différente de celui de l'Himalaya? 
Le modèle tectonique de fluage chenalisé a été découvert dans l'Himalaya où il a fait l'objet de 
nombreuses études (Beaumont et al., 2001; Jamieson et al., 2006; Searle et al., 2007; Beaumont et 
al., 2010; Larson et al., 2010, 2013; Larson et Cottle, 2014; Cottle et al., 2015). Le chenal 
himalayen semble présent sur l'ensemble de la chaîne et les zones de cisaillement à la base et en 
son toit, nommées respectivement MCT (Main Central Thrust) et STD (South Tibet Detachment) 
sont relativement parallèles à l'orogène (d'après les cartes géologiques de Xu et al., 2013). La forme 
légèrement arquée de ces deux zones de cisaillement est due à leur déformation lors de leur 
incorporation au prisme orogénique de l'avant-pays (Larson et al., 2013; Larson et Cottle, 2014; 
Cottle et al., 2015). Les travaux de Xu et al. (2013) et Bajolet et al. (2015) montrent, au cœur du 
chenal, une linéation globalement parallèle à l'orogène témoignant d'un mouvement, et donc d'une 
migration du matériel, vers les extérieurs latéraux du chenal, et au toit et à la base de ce chenal des 
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linéations perpendiculaires à l'orogène. Ces caractéristiques du chenal himalayen indiquent une 
faible présence de structures majeures transverses à l'orogène laissant le matériel dans le chenal 
s'épandre latéralement d'un bout à l'autre de l'orogène. 
La géométrie 3D du chenal himalayen est donc à l'opposé de celui Rigolet et grenvillien identifié 
par les observations effectuées dans cette étude. En effet, sur l'ensemble de la Province de 
Grenville, ce chenal n'a été identifié que localement, en partie parce qu'il est délimité par des 
rampes latérales (Fig. 5.2). Également pour cette raison, le toit du chenal n'est pas parallèle à sa 
base avec un toit arqué à pendage moyen et une base rectiligne à fort pendage (Fig. 5.3A-C). Les 
linéations à la base du chenal ne sont ni parallèles ni perpendiculaires à l'orogène tandis que celles 
dans le toit sont, au centre du chenal, perpendiculaires à l'orogène et de chaque côté du chenal, 
obliques (Fig. 5.3C). Ces linéations impliquent cependant, que le matériel dans le chenal, lorsque 
la direction de son flux n'est pas modifiée par la présence d'une rampe latérale, migre latéralement 
vers les extérieurs du chenal. Cette caractéristique est donc identique à celle du chenal himalayen. 
Une nappe ductile exhumée par extrusion ductile a une géométrie similaire à celle d'un chenal 
(Jamieson et Beaumont, 2013). La ZIM et le Domaine de Shabogamo, nappes exhumées par 
extrusion ductile (cette étude et Indares et al., 2000), ont, en comparaison avec le chenal de 
l'Himalaya, une dimension latérale relativement restreinte pour la taille de la Province de Grenville, 
et un allongement transverse à l'orogène et non parallèle (Fig. 4.11). L'extrusion de ces deux nappes 
est également contrainte par la présence de rampes latérales et frontales (Fig. 5.2). 
Entre l'Himalaya et la Province de Grenville, la différence de géométrie des extrusions de matériel 
ductile par fluage chenalisé ou sous-charriage pourrait être dérivée d'une structuration du socle plus 
importante de la deuxième chaîne contrairement à la première. Concernant l'extrusion ductile de la 
ZIM, dans la Province de Grenville peu de segments de la croûte inférieure reposent directement 
sur la Ceinture parautochtone. Cette minorité peut être expliquée par la forte structuration du socle 
seule puisque, dans la région des segments de haute pression de la Province de Grenville 
occidentale, des structures transverses du socle réactivées lors de l'orogénèse grenvillienne ont été 
documentées (Dufréchou et Harris, 2013; Dufréchou et al., 2014). Cependant une deuxième origine 
peut être envisagée, la collision grenvillienne implique un grand continent unique, la Laurentia, et 
une croûte allochtone très hétérogène notamment latéralement, car composée des divers terranes 
de relatives petites tailles latérales et transversales (Fig. 1.5A). En revanche, la collision 
himalayenne implique un continent, celui indien, et une croûte eurasienne latéralement homogène, 
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car bien que composée d'un ensemble de terranes, ceux-ci sont de grandes tailles latérales et leur 
juxtaposition est essentiellement transversale. Cette croûte est donc forcément moins hétérogène 
que la Ceinture allochtone. Cette hétérogénéité latérale et transverse de la croûte allochtone pourrait 
signifier une plus grande quantité de plans de faiblesse, notamment transverses à l'orogène. Ces 
plans pourraient faciliter l'apparition de structures transverses limitant l'étendue latérale d'un chenal 
ou d'une nappe d'extrusion ductile. Ainsi, la structuration importante du socle archéen et 
l'hétérogénéité latérale de la croûte allochtone sont deux pistes possibles justifiant les géométries 
3D du chenal grenvillien Rigolet et de la ZIM, différentes de celle du chenal himalayen. Néanmoins 
une comparaison plus poussée des deux orogènes et de la structuration profonde de leur continent 
chevauché est indispensable pour valider ces deux hypothèses. 
Les modèles numériques prédisant la géométrie d'un chenal avec ses fabriques planaires et linéaires 
sont essentiellement basés sur le chenal himalayen et sont généralement réalisés en deux 
dimensions de l'espace (dimension horizontale, transverse à l'orogène et dimension verticale) et 
une dimension temps (Fig. 1.9 ; Beaumont et al., 2001, 2004, 2010, Jamieson et al., 2002, 2004, 
2006, 2007, 2010; Vanderhaeghe et al., 2003; Jamieson et Beaumont, 2011, 2013). Si ces modèles 
numériques s'appliquent à l'Himalaya, l'absence de représentation de l'hétérogénéité latérale et 
verticale de toute la croûte rend ces modèles inadaptés à la compréhension de la Province de 
Grenville. La réalisation de nouveaux modèles numériques ou analogiques 3D, permettant de 
corroborer les diverses hypothèses émises dans cette étude qui concernent la géométrie des 
structures, est donc recommandée. Il s'agirait de tester : 
- Si, à proximité d'une rampe frontale, la direction du flux dans un chenal serait déviée, et 
que le cisaillement inverse à la base du chenal deviendrait subvertical et oblique 
(vérification de la signification de l'attitude et du cisaillement Dp2); 
- Si, en présence de rampe latérale le toit du chenal deviendrait arqué (vérification de la 
signification de l'attitude et le cisaillement de la ZCT); 
- Si l'extrusion de nappe ductile et le fluage chenalisé ne s'effectueraient pas 
préférentiellement à hauteur d'une rampe latérale (vérification de l'emplacement des rampes 
latérales et confirmation de l'hypothèse de Hynes, 2002); 
- Si l'extrusion d'une nappe ductile dont la dimension latérale est faible générerait des plis 
transverses de l'encaissant, de chaque côté de cette nappe (vérification de la signification 
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de la déformation Dp1, ainsi que de l'attitude majoritairement transverse et du plissement 
de l'ABT). 
Enfin, un nouveau modèle numérique en trois dimensions spatiales et en dimension temps, 
prédisant la formation de la Province de Grenville centrale, est recommandé afin de tester 
l'évolution tectonique hypothétique proposée.  
Les stratégies utilisées, les résultats et les conclusions produites dans cette étude doctorale, sont 
une nouvelle avancée dans la compréhension de l'orogénèse grenvillienne. Ils pourront également 
avoir des répercussions dans l'investigation des processus de fluage chenalisé dans d'autres 
orogènes de collision long et chaud.  
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ANNEXE A – DÉFORMATIONS SECONDAIRES DE LA CEINTURE 
PARAUTOCHTONE 
Dans le secteur D (Fig. 2.1B), deux phases de déformation secondaires et localisées, présentent une 
fabrique planaire d'attitude identique à la foliation S2 NE-SO alors qu'elles recoupent les structures 
de la déformation principale D2. La première déformation, observée sur l'affleurement 12SJ27 
(Fig. 2.1B), correspond à un plan de cisaillement N055/82 (tableau 2.1, Fig. 2.5E3) qui recoupe la 
foliation N105/20 portant la linéation L2, 20→N195 (Fig. 2.5E1). Des crochons indiquent que ce 
cisaillement tardif est senestre-normal, avec un déplacement horizontal de 2 m et un déplacement 
vertical de 10 cm. La deuxième phase de déformation secondaire, observée à proximité de l'ABT 
sur les rives du réservoir Manicouagan (e.g. affleurement 13SJ92, Fig. 2.1B), a une schistosité de 
plan axial NNE-SSO à fort pendage ESE qui recoupe les fabriques D2, avec des cisaillements d'un 
mouvement apparent dextre ou senestre (tableau 2.1, Fig. 2.5F). Certains leucosomes sont plissés 
et cisaillés par cette phase de déformation secondaire, d'autres, non déformés, ont cristallisés dans 
les plans de cette schistosité de plan axial (Fig. 2.5F1). De ce fait, la cristallisation de ces 
leucosomes est simultanée à cette déformation secondaire, ce qui suggère qu'elle s'est déroulée lors 
du chemin rétrograde à haut grade métamorphique, à l'identique de la déformation D2. Ceci, 
combiné aux caractéristiques de ces deux déformations secondaires, soit l'attitude des fabriques 
planaires et les sens de cisaillement, tous deux analogues à ceux de la déformation D2, suggère que 
malgré l'absence d'observations renseignant la chronologie relative de ces deux déformations 
secondaires, elles appartiennent probablement à la même génération de déformation, et pourraient 
être issues de la déformation D2. Elles en seraient alors une manifestation tardive (Fig. 2.11). 
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ANNEXE B - DESCRIPTION COMPLÉMENTAIRE DE TOUS LES 
PARAGNEISS ET PARAGENÈSE DES PARAGNEISS SANS 
ALUMINOSILICATES 
Tous les paragneiss avec ou sans aluminosilicates ont des grains de grenat particuliers, 
généralement xénomorphes, de taille variant de 1-3 mm jusqu'à 0,5-1 cm et une corrosion très 
légère voire absente. Leur spécificité a trait aux inclusions, absentes dans les grains de grenat de 
petite taille, mais présentes dans ceux de grande taille qui sont alors zonés puisqu'ils sont 
pœciloblastiques au cœur et n'ont pas d'inclusions aux bordures (Fig. B.1A1). Indépendamment du 
faciès métamorphique atteint, cette texture de transition nette entre un cœur riche en inclusion et 
une couronne sans inclusion est très commune dans les grains de grenat de métapélites et de 
métabasites, et a notamment été décrite dans le Groupe de Gagnon métamorphisé au faciès 
amphibolite supérieur ou granulite (Yang et Rivers, 2001; Jordan et al., 2006). L'origine de cette 
texture n'est pas bien définie, mais semble multiple. D'après Yang et Rivers (2001), un changement 
du taux de croissance radial du grenat provoquerait cette zonation, un taux lent ne permettant pas 
l'incorporation d'inclusion au porphyroblaste de grenat, au contraire d'un taux rapide. Or, d'après 
Jordan et al. (2006), la croissance des grains de grenat se serait effectuée lors de deux épisodes 
différents, pour le noyau dans le champ métamorphique des réactions Ms + Ab + V → Al2SiO5 + 
Liq et Bt + Al2SiO5 + Ab + Qtz → Ms + Grt (abréviations tirées de Kretz, 1983), et pour la couronne 
au commencement de la réaction R2. L'explication de cette texture dans nos échantillons, 
nécessiteraient donc de plus amples analyses pour être établie. 
Les paragneiss sans aluminosilicates contiennent également des textures indiquant qu'ils ont atteint 
les conditions métamorphiques de déshydratation-fusion de la muscovite et de la biotite. Des 
intercroissances lobées de grenats et de quartz (Fig. B.1A2 et B.1B), similaires à celles décrites 
dans les paragneiss à aluminosilicates, suggèrent une croissance des grenats en présence de liquide 
de fusion partielle (Waters, 2001). En outre, des grains de feldspath alcalin renferment localement 
des inclusions de grenat (échantillons 12SJ37 et 12SJ52A; Fig. 2.1B et B.1E). La présence de ces 
inclusions démontre d'une cristallisation de feldspath alcalin postérieure à la cristallisation du 
grenat et ainsi, de l'origine métamorphique du feldspath alcalin. Ce dernier a probablement cru lors 
des réactions progrades de déshydratation-fusion de la muscovite et de la biotite. Enfin, dans 
l'échantillon 13SJ89 (Fig. 2.1B), un porphyroblaste de grenat automorphe, mais légèrement corrodé 
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par le quartz et la biotite, renferme aussi au cœur une inclusion polyminéralique de quartz et de 
biotite entourés de plagioclase et de feldspath alcalin (Fig. B.1D2). Cette texture est interprétée 
comme une relique de la réaction de déshydratation-fusion de la biotite (Vielzeuf et Montel, 1994): 
R2' : Bt + Qtz + Pl → Kfs + Grt + Liq (abréviations tirées de Kretz, 1983).  
Le piégeage de liquide dans le grenat lors de sa croissance expliquerait la présence de feldspath 
alcalin dans l'inclusion et serait confirmée par la forme idiomorphe du grenat. Ce grenat aurait 
ensuite été légèrement corrodé par le quartz et la biotite lors de la réaction rétrograde inverse à la 
réaction R2', notée Re-R2'. Ainsi, les paragneiss sans aluminosilicates témoignent également des 
conditions de fusion partielle atteintes par la déshydratation-fusion de la biotite (réaction R2') et 
donc du haut grade du métamorphisme. 
 
Fig. B.1 : Photographies microscopiques des paragneiss sans aluminosilicate (modifié de Jannin et 
al., accepté pour publication). A) Échantillon 12SJ36A (section XZ). A1) Grenat caractérisé par un 
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cœur riche en inclusions de quartz, biotite et plagioclase et une couronne contenant peu d'inclusions 
(en lumière polarisée non analysée ou LPNA). A2) Intercroissances lobées de quartz dans le grenat, 
indicateur de fusion partielle (en lumière polarisée analysée ou LPA; Waters, 2001). B) Échantillon 
12SJ37 : Biotite en contact avec du grenat légèrement corrodé (section XY en LPNA). C) 
Échantillon 12SJ49A (section XZ). C1) Forme allongée du grenat, parallèle à S3 (en LPNA). C2) 
Inclusions de biotite dans un grenat, parallèles à S3 (en LPA). C3) Forme granoblastique à allongée 
du quartz (en LPA). D) Échantillon 13SJ89 (section XZ en LPNA). D1) Forme allongée de certains 
grains de grenat, parallèle à S2. D2) Inclusion de biotite, quartz, feldspath alcalin et plagioclase 
dans un grenat partiellement corrodé. E) Échantillon 12SJ52A : Inclusion de grenat dans un 
feldspath alcalin (section XZ en LPNA). 
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ANNEXE C - DESCRIPTION DES PARAGENÈSES DES AMPHIBOLITES 
ET GABBROS 
Cette annexe complémente la description du gabbro 12SJ27F, en décrivant d'autres échantillons de 
gabbros et d'amphibolites sans toutefois répéter les observations présentées dans le chapitre 2. Les 
amphibolites et les gabbros ont une texture granoblastique et équigranulaire et ils contiennent tous 
du plagioclase et de la hornblende communément verte et dans un échantillon, brune (tableau C.1, 
Fig. C.1). Certaines de ces roches comportent également de l'orthopyroxène, du clinopyroxène, du 
grenat, de la biotite, et ponctuellement de la chlorite et de l'épidote (Fig. C.1A). Les grains de grenat 
sont parfois porphyroblastiques et zonés puisqu'ils sont pœciloblastiques au cœur et n'ont pas 
d'inclusions aux bordures (Fig. C.1D). Les grains d'orthopyroxène sont xénomorphes (Fig. C.1B), 
corrodés et ponctuellement remplacés par de la hornblende verte. Finalement, la biotite est présente 
en inclusion dans les grains de hornblende, mais d'autres grains subautomorphes remplacent 
également cette amphibole (Fig. C.1C). L’interprétation la plus probable de ces observations est 
une origine magmatique de l'orthopyroxène, une cristallisation de la hornblende pendant le 
métamorphisme rétrograde tel qu'interprété dans le chapitre 2, et la présence de deux générations 
de biotite, dont la cristallisation de la deuxième génération est liée au métamorphisme rétrograde, 
car la biotite remplace l'amphibole rétrograde. 
Tableau C.1 : Liste des minéraux présents dans les échantillons d’amphibolite et de gabbro 
(abréviations tirées de Kretz, 1983). 
Échantillon Cpx Opx Hbl Bt Grt Chl Pl 
12SJ16 x   Inclu. Bt Part. remp. par Chl   x x 
12SJ22A     Part. remp. par Bt; Inclu. Bt x     x 
12SJ22B x x x   x   x 
12SJ27F x   Part. remp. par Chl; Inclu. Cpx     x x 
12SJ34B     Part. remp. par Bt x     x 
12SJ41 x   x       x 
12SJ43   x Part. remp. par Bt x x   x 
12SJ48B x Part. remp. par Hbl Inclu. Cpx   x   x 
Inclus. = contient des inclusions; Part. remp. = partiellement remplacé 
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Fig. C.1 : Photographies microscopiques des amphibolites et des gabbros. A) Échantillon 12SJ16 : 
Inclusion de biotite partiellement chloritisée dans une hornblende (en LPNA). B) Échantillon 
12SJ22B : Grenat, orthopyroxène et hornblende verte (en LPA). C) Échantillon 12SJ43 : 
Remplacement partiel d’hornblende par la biotite (en LPNA). D) Échantillon 12J48B : Grenat zoné 
ayant un cœur riche en inclusion et une couronne sans inclusion (en LPNA). 
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ANNEXE D - CARTE DU MAGNÉTISME RÉSIDUEL DE LA RÉGION DU RÉSERVOIR MANICOUAGAN 
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ANNEXE E - CARTE DU TILT APPLIQUÉ AUX LEVÉS MAGNÉTIQUES DE LA RÉGION DU RÉSERVOIR MANICOUAGAN 
 
